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Stromboli, vu de l'Est (1896). Gravure de Luigi 
Salvatore d'Austria, Archiduc d'Autriche (Firenze 1847 - 
Brandes 1915). 
 
 
 
"Le Stromboli! Quel effet produisit sur mon imagination ce 
nom inattendu! Nous étions en pleine Méditerranée, au milieu de 
l'archipel éolien de mythologique mémoire, dans l'ancienne 
Strongyle, où Eole tenait à la chaîne les vents et les tempêtes. Et 
ces montagnes bleues qui s'arrondissaient au levant, c'étaient 
les montagnes de la Calabre! Et ce volcan dressé à l'horizon du 
sud, l'Etna, le farouche Etna lui-même. 
 
  "Stromboli! Stromboli!" répétais-je". 
 
  
 Jules Vernes, Voyage au Centre de la Terre (1864). 
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 Avant-propos 
 
Commencer ces premières pages par une rapide entrée en matière dans la liste des 
remerciements n’est pas une chose aisée tant ces deux années passées sur les flancs des volcans de la 
Cordillère Andine et ces divers mois occupés à sillonner le Stromboli, m’évoquent de souvenirs. 
Arrivé au terme de la rédaction de ce manuscrit, je dois avouer que cela procure une satisfaction hors 
du commun d’avoir des modèles suffisamment contraints par les données de terrain tels qu'on se sente 
convaincu de l’interprétation des résultats que l’on présente. Ce privilège d’avoir pu réunir cet océan 
de données qui constitue ce mémoire de thèse, je le dois essentiellement à la volonté et à 
l’enthousiasme de nombreuses personnes qui m’ont aidé à réaliser ces grandes campagnes de prises 
de données et à accéder à ce savoir, parfois, il est vrai, dans des conditions difficiles… Au bout du 
compte, après ces centaines de km parcourus et ces données recueillies par milliers, je retiendrai trois 
mots clefs qui ont permis la réalisation et l’aboutissement de ce travail : Amitié, Aventure et Passion. 
Il me semble que par l’intermédiaire de ces trois mots, je pourrais résumer, vu sous un autre angle, les 
nombreuses pages constituant ce mémoire, tous ces mois de terrain passés sur les flancs des volcans 
de la Cordillère Andine en flirtant avec les 6000 mètres d’altitude, ou plus modestement au sommet 
du volcan connu pour être le Phare de la Méditerranée. Ensuite…, la course aux données…, toujours 
plus, pour affiner la compréhension d’un objet. On se prend facilement au jeu, pour aboutir par 
exemple à 167 km de profils PS rayonnant depuis 5822 m d’altitude sur les flancs du volcan Misti. Ce 
chiffre nous fera toujours sourire Orlando, Domingo et moi-même… Alors, en se penchant sur ces 
chiffres tels que 300 km de profils PS, 12 jours à -23 degrés Celsius au sommet de la caldeira de 
l’Ubinas, un sac à dos de 35 kg monté à 5800 mètres, deux mois au sommet du Stromboli…, il est 
amusant de se poser la question : "Et si tout était à refaire ?…" La réponse est immédiate. Comme me 
l’a fait remarquer Jean-François Lénat, le 2 mai 1999, à 5100 mètres d’altitude sur les flancs du 
volcan Ubinas alors que nous étions transis de froid dans une tourmente de neige : "Ce sont les 
contrastes qui font la qualité de vie !" Et c’est autour de ces contrastes, pendant plus de deux années 
consécutives, que j’ai partagé au Pérou avec Orlando Macedo, Domingo Ramos, Katherine Gonzales, 
René Pinto, Jaime Suni, Pedro Navarro, Rachel Gusset, Yashmin Chébli, Nicolas Fournier, Virginie 
Glock, Francesco Sortino, Jean-François Lénat, Sylvain Bonvalot, Germinal Gabalda, Jean-Philippe 
Métaxian, Jean-Claude et Liliane Thouret, des émotions uniques qui resteront des souvenirs 
inoubliables. En penchant mon regard sur Stromboli, où se mêle en plus la magie du spectacle 
explosif, j’ai également une pensée émue pour tous ceux qui m’ont aidé durant les diverses missions 
que j’ai effectuées depuis 1994 : avec Thierry Challan, Maurizio Ripepe, Yashmin Chébli, Sébastien 
Durand, Anne Boudier, Hélène Isnard, Pierre Crançon, Anne-Lise Bard, Karim Kelfoun, Laurence 
Jonac, Cédric Simonet, Massimo Della Schiava, Francesco Sortino, Pino Soda, Francesca Sintoni, 
Maria Albo Selma, Romain Boyer, Fabrice Mourau, Virginie Meister, Sandrine Poteaux, Luc 
Mignon, Guillaume et Thomas Rebilly et Laura Turinese. 
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 Parmi toutes les personnes qui m’ont permis de réaliser ce mémoire, je tiens à remercier tout 
particulièrement : 
 
* Jean-François Lénat, physicien de l’Observatoire de Physique du Globe de Clermont-Ferrand, qui 
s’est proposé d’être mon directeur de thèse et avec qui j’ai eu l’immense plaisir de réaliser deux 
missions au Pérou. Il a su m'enseigner par ses excellentes remarques comment tirer le maximum des 
données de terrain et la façon d'aborder les problèmes dans la rédaction d’un article scientifique. 
Grâce à sa passion pour son métier, sa disponibilité, son optimisme, sa sympathie et son 
investissement critique et approfondi sur l’ensemble des travaux qui constituent ce manuscrit, ce 
travail de thèse a été pour moi un réel plaisir tout au long de ces trois années. 
 
* Mariano Valenza, mon co-directeur de thèse, directeur du département de Chimica e Fisica della 
Terra e Applicazioni alle georisorse e rischi naturali (CFTA) de l’Université de Palerme et chercheur 
à l’Istituto Nazionale di Geofisica e Vulcanologia (INGV) de Palerme, avec qui les discussions 
scientifiques et son enthousiasme quant aux travaux et initiatives entrepris ont été particulièrement 
sympathiques. Son appui en contact et matériel géochimique ont permis la bonne réalisation des 
diverses missions effectuées en Italie et au Pérou. 
 
* Francesco Sortino, technicien et chercheur à l’Istituto Nazionale di Geofisica e Vulcanologia 
(INGV) de Palerme, un grand frère je devrais dire, avec qui les cinq minutes d’imbécillité sont 
devenues un classique pour chacune des missions que nous avons effectuées ensemble !.. Que ce soit 
sur le Misti, l’Ubinas, à Vulcano ou à Stromboli, il a su me transmettre avec beaucoup de pédagogie 
toutes les techniques d’échantillonnage des gaz volcaniques dans des contextes très variés. Sa 
disponibilité et son dynamisme m’ont permis de réaliser aussi bien au Pérou qu’en Italie, des missions 
faisant fusionner à merveille des techniques géophysiques et géochimiques autour d’une thématique 
commune. 
 
* Jean-Claude Thouret, professeur à l’Université Blaise Pascal de Clermont-Ferrand, qui a été affecté 
au Pérou à l’Institut de Recherche pour le Développement (IRD) durant quatre années. J’ai eu la 
chance grâce à sa demande auprès de l’IRD de bénéficier de la création d’un poste de Coopérant au 
Service National qui m’a permis de travailler deux ans en Volcanologie en coopération avec 
l’Instituto Geofisico del Peru (IGP). Son infinie sympathie, sa grande passion pour son travail et son 
engouement pour la collaboration scientifique pluridisciplinaire nous a permis de lier une étroite et 
intéressante collaboration sur nos travaux. J’ai eu également l’occasion de participer à quelques unes 
de ses missions en téphro-stratigraphie sur les volcans Sabancaya, Ubinas, Misti, ou Huayna Putina 
qui m’ont été particulièrement instructives. Pour terminer, comment de pas évoquer bien évidemment 
les nombreux repas pris ensemble tous les trois avec Liliane, à Arequipa ou à Lima, qui m’ont laissé 
d’excellents souvenirs. 
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* Orlando Macedo, responsable de l’Instituto Geofisico del Peru (IGP), à Arequipa, pour sa grande 
gentillesse, son dévouement et sa motivation pour l’ensemble du travail géophysique qui a été 
effectué durant ces deux années sur les volcans du sud Pérou. Son énergie déployée aussi bien en 
règlements administratifs qu’au cours des missions de terrain est sans équivalent. 
 
* Maurizio Ripepe, professeur et chercheur à l’Université de Florence et à l’Université de Camerino, 
tout d’abord pour avoir supporté mes passages répétés et de longue durée à l’Osservatorio Geofisico à 
Stromboli, et non pas seul... mais avec de nombreux étudiants de géologie m’aidant dans mon travail 
de terrain. Je lui suis infiniment reconnaissant de toute la sympathie et l’aide qu’il m’a apporté dès 
notre premier contact en août 1994 à Stromboli, le tout dans un tourbillon de gaieté et de bonne 
humeur calabraise ! Je garde également un excellent souvenir des heures passées ensemble à Florence 
et à Stromboli en discutant de sismique, d'acoustique ou d'analyse d’images infrarouge, ou bien en 
parlant de PS ou de … logistique…  
 
* Maurice Aubert, ayant fini d'exercer ses fonctions comme physicien à l’Observatoire de Physique 
du Globe de Clermont-Ferrand, pour m’avoir fait débuter sur le chemin de la PS appliquée aux 
volcans actifs. Il m’a enseigné avec une grande passion et gentillesse tous les rudiments de la PS 
durant mes 3 années consécutives de licence, maîtrise et DEA, effectuées à l’Université de Clermont-
Ferrand. Il m’a transmis son expérience au cours de divers stages de traitement de données PS et de 
missions de terrain de plusieurs mois au Stromboli et à Vulcano, qui m’ont permis d’effectuer par la 
suite de plus amples études avec l’IRD au Pérou. 
 
* René Marocco, représentant de la mission IRD au Pérou, pour son amitié, son intérêt apporté à mes 
travaux, ainsi que pour son appui financier pour l’envoi depuis le Pérou d’échantillons à l’INGV de 
Palerme. Par son intermédiaire je remercie l’IRD, pour avoir choisi ma candidature sur le poste de 
Coopérant au Service National qui s’était ouvert au Pérou en décembre 1996. 
 
* Ronald Woodman, directeur exécutif de l’Instituto Geofisico del Peru (IGP), Hernan Montes, 
directeur technique et Leonidas Ocola, directeur scientifique, pour leur sympathie, leur appui 
logistique, financier, et leur grand intérêt porté tout au long de ces études réalisées sur les volcans 
actifs du sud Pérou. Leur soutien a été colossal, aussi bien dans le cadre de mes missions que de celles 
complémentaires d’autres collègues (comme Jean-François Lénat, Francesco Sortino, Sylvain 
Bonvalot, Germinal Gabalda et Jean-Philippe Métaxian) venant se greffer sur notre planning de 
missions à thématique volcanologique. 
 
* Tout le personnel scientifique et technique de l’INGV de Palerme, qui m’a accueilli très 
chaleureusement au cours de mes divers séjours effectués à Palerme. 
 
Dans un autre contexte, je tiens à adresser également mes sincères remerciements à certaines 
personnes dans le domaine de la Formule 1, qui m’ont permis depuis 1994 de bénéficier, grâce à leur 
soutien, d'équipements ignifugés de très haute qualité pouvant être utilisé en Volcanologie, et sans 
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impossible. Je tiens donc à remercier : 
 
* Jean Todt, directeur de la gestion sportive de la Scuderia Ferrari en Formule 1, pour m’avoir donné 
une des combinaisons ignifugées utilisées par les mécaniciens de la Scuderia Ferrari, qui m’a assuré 
une très grande protection au cours de mon travail réalisé près des cratères actifs du Stromboli. 
 
* Flavio Briatore, directeur de l’écurie Benetton en Formule 1, et 
 
* Giancarlo Minardi, ex-directeur de l’écurie Minardi en Formule 1, pour m’avoir mis en relation 
avec leur sponsor Sparco à Turin ainsi que pour leurs sincères encouragements. 
 
* Marc Demougeot, directeur de Sparco-France à Nice Lingostière, pour m’avoir fait bénéficier de 
prix tout à fait exceptionnels sur l’ensemble du matériel ultra fiable utilisé par les pilotes de Formule 
1 dans le cadre du contrat publicitaire " Sparco-Volcans 1995-96 " proposé. L'utilisation de ce 
matériel qui a suscité l’intérêt et a été approuvé par diverses équipes de volcanologues en Italie, m’a 
permis d’effectuer avec une bonne marge de sécurité des mesures à l’intérieur du cratère SW du 
Stromboli dans des zones particulièrement exposées aux projections volcaniques.  
 
Pour finir, je tiens à adresser une pensée à ce super groupe d’amis thésards et ex-thésards, 
c’est-à-dire Papi Faure, Van van, Gonc, Monsieur Michon, Sophie et Shashou, P'tit Zam, Caro, 
Fabien, Pablo, Manue, Estelle, Brieuc, Arnaud, Hugues, NathD, Anne-Line, Cécile et Polo, Etienne, 
Franck, Olivier, Poulpy, le Kelf, Jean-Luc, NathT, AnthonyT ainsi que Fred, Nath et Barbara de la 
société Pyros qui m’ont permis de me remettre de la dure transition, il faut le dire, entre deux années 
passées au sommet des Andes et la dure épreuve de la rédaction… Je vous remercie pour avoir 
contribué à l’excellente ambiance et la bonne humeur qui a fait de cette période, trois années riches en 
souvenirs forts sympathiques.  
 Je profite pour remercier également tous les thésards qui ont participé durant deux ans au 
comptage du nombre de quartiers de pamplemousse au R.U. et dont l'étude statistique sur plus de deux 
cents pamplemousses a montré que le nombre de quartiers répond à un histogramme dissymétrique à 
répartition unimodale centrée sur douze et treize quartiers dont les limites sont dix et dix-sept… 
Et puis, j’aurais dû bien évidemment commencer par eux, pour m’avoir donné la possibilité 
de vivre pleinement ma passion : un Grand Merci à mes Parents et à ma famille, à qui je dois une 
infinie reconnaissance. 
 
   … Merci à vous tous ! ! ! 
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 Etude de systèmes hydrothermaux de volcans actifs : 
Misti (Pérou) et Stromboli (Italie) ; 
Approches géophysiques et géochimiques. 
 
Résumé 
 
Les systèmes hydrothermaux jouent un rôle majeur au sein des édifices volcaniques. En 
surface, ils se manifestent sous la forme de fluides, le plus souvent acides et de température 
élevée (fumerolles, geysers, sources thermales, lacs acides, …), qui résultent d'un important 
échange de matière et d'énergie au sein de l'édifice. Ces interactions à haute température eaux 
- gaz - roches ont comme conséquences : (1) l'altération et à la fragilisation des parties 
internes des édifices volcaniques par réactions chimiques et dissolution, et (2) la diminution 
de la perméabilité du milieu, via les processus de dissolution-recristallisation, qui va perturber 
ainsi la circulation des fluides. Ces derniers peuvent interagir avec le magma pour donner lieu 
à des dynamismes phréatiques ou phréatomagmatiques fortement explosif. De plus, lors des 
crises volcaniques, les systèmes hydrothermaux enregistrent en général les premières 
perturbations associées à des variations de contraintes ou à l'arrivée de magma en profondeur. 
La connaissance des systèmes hydrothermaux présente donc un intérêt majeur en 
volcanologie. 
Ce mémoire décrit une nouvelle approche des systèmes hydrothermaux appliquée à deux 
volcans actifs : le Misti au Pérou et le Stromboli en Italie en utilisant simultanément des 
techniques géophysiques (Polarisation Spontanée : PS) et géochimiques (étude des gaz 
volcaniques diffus). Un des objectifs a été d'analyser les relations spatiales entre deux 
systèmes de circulation de fluides : (1) l'infiltration d'eau météorique qui alimente en grande 
partie des systèmes hydrothermaux et responsable par électrofiltration de signaux particuliers 
en PS et (2) les remontées de gaz carbonique, qui constitue le gaz magmatique majoritaire 
après la vapeur d'eau. 
Le travail de terrain a consisté en l'acquisition d'une importante base de données, avec, 
dans le cas du Misti, 164 km de profils répartis en 10 radiales partant du sommet (5822 m) 
jusque dans les partie basse de l'édifice (~3500 m) avec un pas d'échantillonnage de 100 
mètres. Dans le cas du Stromboli, le travail a été divisé en deux parties ; (1) à l'échelle de l'île 
où 6 radiales ont été réalisées depuis le sommet (918 m) jusqu'à la mer, avec un pas 
d'échantillonnage de 20 mètres, et (2) dans la zone sommitale où un travail de détail à été 
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 mené près des cratères actifs sous la forme de 71 profils avec un pas d'échantillonnage 
métrique englobant plus de 6000 mesures PS, couplées à des mesures thermiques et de gaz du 
sol.  
 
Les apports de cette nouvelle approche pluridisciplinaire peuvent être classés en trois 
thématiques :  
 
(1) Connaissance des principales limites structurant un édifice volcanique : 
 
Dans le cadre des études menées à Stromboli, le couplage des méthodes PS/CO2 a permis 
de mettre en évidence les structures de fortes perméabilités le long desquelles s'opère un 
drainage préférentiel des fluides (eau et gaz).  
Trois types de relations ont pu être définies entre anomalie PS et CO2, suivant la 
proximité avec la sources de chaleur et la profondeur du système de fracturation.  
A proximité de cratères actifs, une bonne corrélation apparaît entre les anomalies de CO2, 
de température et les maxima PS, alors qu'à plus de 300 mètres environ des cratères actifs, les 
anomalies de CO2 sont associées avec des minima PS. Une des interprétations possible est de 
considérer qu'à proximité des cratères actifs, l'énergie thermique disponible est suffisante pour 
vaporiser les eaux constituant le réseau de circulation superficiel. Ainsi les remontées de CO2 
sont associées à de la vapeur d'eau (maxima PS), alors qu'à des distances plus grandes des 
corps magmatiques, les remontées de CO2 sont associées à des descentes hydriques (minima 
PS). 
De plus, ces anomalies de forme circulaire délimitent des lèvres d'anciens cratères, ou se 
superposent à des bordures de caldeiras identifiées par des études géologiques antérieures. Il 
apparaît ainsi clairement que ces limites lithologiques jouent un rôle majeur dans le drainage 
préférentiel des fluides au sein de l'édifice. Ces zones se caractérisent par une extension 
latérale particulièrement réduite (40-80 m) et nécessitent par conséquent en amont pour être 
mises en évidence du choix d'un pas d'échantillonnage des données particulièrement réduit ( 
≤20 m).   
Le troisième type de relation PS/CO2 mis en évidence est la présence de pics de CO2 sans 
contrepartie en PS. Ces anomalies se localisent sur des segments de droite recoupant 
l'ensemble de l'édifice et correspondant à des failles régionales plus profondes qui drainent les 
remontées de CO2 sans affecter le système hydrogéologique plus superficiel. 
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 Dans le cadre des études menées au Misti, une analyse des relations PS/altitude a permis 
d'extraire du signal électrique de grande longueur d'onde une information plus superficielle 
d'ordre structural. Cette nouvelle approche des relations PS/altitude a permis de cartographier 
les transitions lithologiques présentent au sein du cône volcanique et non visibles en surface 
car recouvertes par des produits plus récents tout en validant la méthode dans les parties 
basses de l'édifice sur des limites lithologiques affleurant au bas du cône.   
 
(2) Mise en évidence des processus de scellage liés aux systèmes hydrothermaux. 
 
Le couplage des méthodes PS/CO2 aussi bien à Stromboli et au Misti a révélé à l'échelle 
de l'édifice volcanique une transition très nette dans les concentrations en CO2 de part et 
d'autre de la limite latérale d'extension des systèmes hydrothermaux définis en PS. Ces 
concentrations en CO2 présentent la particularité d'avoir des valeurs proches des valeurs 
atmosphériques (~350 ppm) au sein des systèmes hydrothermaux, et des valeurs 
significativement plus élevées (~800-2000 ppm) à l'extérieur des systèmes hydrothermaux. 
Seuls des phénomènes de scellage générés par l'activité hydrothermale semblent rendre 
compte au mieux des résultats observés. 
 
(3)  Localisation des sites privilégiés destinés à une surveillance volcanologique. 
 
Dans le cadre des mesures de détail réalisées dans la zone sommitale de Stromboli, la 
localisation précise des limites d'anciens cratères servant au drainage préférentiel de fluides a 
permis d'identifier un seul et unique point où le flux de gaz et sa très faible contamination par 
l'air permet d'échantillonner les gaz avec la méthode classique des ampoules à soude. Ces 
résultats ouvrent la perspective d'amorcer à Stromboli une réelle surveillance géochimique 
des gaz comme celle effectuée depuis plusieurs années à Vulcano.   
En PS , l'analyse des courtes longueurs d'onde (< 10 m) a permis de localiser avec 
précision l'ensemble du réseau hydrique superficiel condensant à l'aplomb des anomalies 
thermiques et s'infiltrant en direction du minimum topographique, dans une zone froide et 
totalement imperméable au CO2. Cette zone accumulation d'eau à proximité (< 100 m) des 
cratères actifs, présente une potentialité non négligeable d'interaction avec l'activité éruptive, 
et a été choisie pour l'installation d'une surveillance électrique permanente. 
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 i. Introduction générale 
 
Les études présentées dans ce mémoire sont le résultat de deux ans de travaux 
effectuées au Pérou en tant que CSN (Coopérant au Service National) au sein de l’équipe de 
Volcanologie de l’IRD (Institut de Recherche pour le Développement). Ces travaux ont été 
effectués dans le cadre des programmes du département RED (Ressources, Environnement, 
Développement), dans l’UR6, en collaboration avec l’IGP (Instituto Geofísico del Perú). Ces 
recherches ont également bénéficié de la collaboration de l’INGV (Istituto Nazionale di 
Geofisica e Vulcanologia) de Palerme, et de la CRV (Coordination de la Recherche en 
Volcanologie). Elles englobent également plusieurs mois de travaux effectués en Italie en 
collaboration avec l’INGV de Palerme et l’Université de Florence. 
 
L’objectif de ce mémoire est d’aborder la thématique des systèmes hydrothermaux 
d’une façon pluridisciplinaire, comprenant à la fois le volet géophysique et le volet 
géochimique. Cette étude s'est focalisée sur deux édifices volcaniques actifs, le Misti (au 
Pérou) et le Stromboli (en Italie). 
Cette nouvelle approche méthodologique pluridisciplinaire a été l'une des raisons qui 
ont poussé à réaliser cette thèse en co-tutelle entre l’Université Blaise Pascal de Clermont-
Ferrand et l’Université de Palerme pour leurs compétences respectives dans le domaine de la 
volcanologie en géoélectricité et en géochimie des fluides. 
 
i.A. Les systèmes hydrothermaux : généralités et 
intérêt d’étude 
 
L’omniprésence de fluides et de sources de chaleur dans les zones sommitales de 
volcans actifs favorise fortement le développement de systèmes hydrothermaux qui sont le 
siège de transferts de fluides, de chaleur et périodiquement de magma. Lors des crises 
volcaniques, ces systèmes enregistrent en général les premières perturbations associées à des 
variations de contraintes et/ou à l'arrivée de magma en profondeur. 
Leur mise en évidence peut découler d’observations géologiques, géophysiques ou 
géochimiques. Parfois ils peuvent s’identifier en surface par la présence de fumerolles et 
d’altérations intenses (zones sommitales de l’Etna, du Kilauea, de Vulcano, …), dans les 
produits des éruptions sous la forme de xénolithes altérés (cendres de Bellecombe au Piton de 
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 la Fournaise, …) ou dans les produits de glissement de flancs (hummocks du Mt St Helens, 
…). Une des conséquences de ces circulations hydrothermales est l’altération et la 
fragilisation des parties internes des édifices volcaniques. Ainsi, leur étude présente comme 
intérêt majeur la connaissance de ces zones de plus faible cohésion, à prendre en 
considération dans l’établissement de cartes de risques (glissements gravitaires de flancs, …). 
De plus, cette altération hydrothermale, au travers des processus de dissolution- 
recristallisation, diminue fortement la perméabilité du milieu et perturbe ainsi la circulation 
dans le système hydrogéologique. Ainsi, une zone hydrothermale constituant un milieu 
fortement hydraté peut interagir avec le magma pour donner lieu à des dynamismes 
phréatiques ou phréato-magmatiques fortement explosifs. Un système hydrothermal constitue 
donc un des éléments clés dans le comportement d’un volcan. La connaissance de sa 
géométrie et de ses caractéristiques physico-chimiques est indispensable pour évaluer son rôle 
potentiel lors des crises et pour interpréter ses modifications en fonction du temps. En 
particulier, les perturbations d’un système hydrothermal sont une des données majeures de 
l'évolution des signaux précurseurs d’éruptions. 
En géophysique, les systèmes hydrothermaux sont identifiables par des signaux très 
particuliers en Polarisation Spontanée (PS) avec des anomalies positives, en résistivité avec 
des zones très conductrices, ou par des anomalies thermiques. Ces circulations de fluides 
occasionnent également en sismologie des signaux caractéristiques présentant des basses 
fréquences ou des signaux émergeants (de type tornillo). 
En géochimie des fluides, l’échantillonnage des sources thermales et des gaz 
fumerolliens a pour objectif de connaître les conditions géothermométriques ainsi que 
l’origine et l'interaction de ces fluides constituant le système hydrothermal. La technique 
d’échantillonnage des gaz du sol permet de localiser les différences de perméabilité du sous-
sol et les fracturations majeures permettant des remontées préférentielles de gaz. 
Ainsi, l a thématique des systèmes hydrothermaux peut être abordée d’une façon 
pluridisciplinaire. L’étude de ces échanges de matière et d’énergie, s’ordonnant 
principalement le long de zones de plus grande perméabilité apparaît comme un des atouts 
majeurs pour localiser les zones de moindre cohérence affectant la structure interne d’un 
édifice volcanique. 
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 i.B. Objectifs 
 
Afin d’aboutir à une meilleure connaissance des systèmes hydrothermaux, un des 
objectifs majeurs que nous nous sommes fixés au travers de cette approche pluridisciplinaire 
est de comparer différentes méthodes. 
A ce sujet, il semble intéressant de constater que le découplage systématique qui 
s’opère dans la littérature en Science de la Terre entre géophysique et géochimie, vient en 
partie du fait que les méthodes employées sont souvent complémentaires mais ne peuvent pas 
être réellement comparées. En effet, en prenant comme exemple les systèmes hydrothermaux, 
on s’aperçoit que certaines méthodes d’étude vont donner (1) des indications sur le sens de 
circulation des fluides (PS), (2) sur leur profondeur de circulation (résistivité, sismique), ou 
(3) sur leurs conditions d’équilibres géothermométriques au sein du réservoir, leurs origines et 
leurs diverses interactions (géochimie des fluides). Ces informations, bien que 
complémentaires, peuvent difficilement être comparées entre elles de façon rigoureuse, pour 
diverses raisons : 
(1) Les profondeurs d'investigations sont limitées en PS par le premier conducteur et 
en résistivité par la puissance de l'appareillage; c'est pourquoi les informations recueillies par 
le biais de la géochimie des fluides peuvent être en partie générées à des profondeurs 
supérieures à celles observables par les méthodes géoélectriques. 
(2) De plus, si l'on veut rigoureusement comparer deux méthodes, il semble judicieux 
de pouvoir extraire simultanément deux paramètres en n’importe quel point d’un édifice. Or, 
pour une grande partie de la géochimie des fluides, la collecte de données est limitée tout 
simplement par l'accessibilité à l'échantillonnage, comme par exemple la présence de sources 
pour la géochimie des eaux ou les zones de fumerolles pour la géochimie des gaz. Ces 
informations sont à prendre en considération dans l’élaboration d’un modèle global de 
circulation des fluides, mais pas dans l'optique d'acquérir et de comparer des signaux à 
l'échelle d'un édifice. Afin de pouvoir réaliser cette comparaison, nous avons fait appel à deux 
méthodes permettant d'acquérir un signal en n'importe quel point d'un édifice volcanique : en 
géophysique, la PS dont les anomalies sont associées à la circulation d'eau et en géochimie, la 
méthode des gaz du sol en nous focalisant sur le CO2 qui est le principal gaz magmatique 
après la vapeur d'eau. Nous nous intéressons de ce fait à la circulation de fluides d'origines 
soit essentiellement météorique, soit magmatique, circulant au sein de l'édifice volcanique. 
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 Nous avons appliqué ces méthodes sur deux volcans actifs en contexte de subduction, 
le Misti (Pérou) et le Stromboli (Italie).  
 
i.C. Plan de thèse 
 
Cette thèse se compose de quatre chapitres à l’intérieur desquels sont insérés 5 articles 
qui ont été soumis à 3 revues internationales : Geological Society of America Bulletin, 
Journal of Volcanology and Geothermal Research et Bulletin of Volcanology. 
 
Le chapitre I dresse l’état des connaissances sur les systèmes hydrothermaux et leur 
méthodes d’investigation, en portant un accent plus prononcé sur les deux méthodes 
principalement utilisées dans ce mémoire qui sont la PS et les gaz du sol. 
 
Le chapitre II présente le contexte géologique et les objets choisis pour cette étude : Le 
Misti (Pérou) et le Stromboli (Italie). 
 
Le chapitre III a pour objectif d’exposer, pour chacun des volcans Misti et Stromboli, 
les résultats de l’étude de leurs systèmes hydrothermaux par approche pluridisciplinaire. 
 
Le chapitre IV met l’accent sur l’intérêt de cette approche pour identifier les processus 
de scellage des systèmes hydrothermaux. 
 
Le chapitre V dresse un bilan des conclusions et perspectives de cette thématique. 
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 Chapitre I. Les systèmes hydrothermaux : état des 
connaissances et méthodes d’investigation 
 
I.A. Caractérisation des systèmes hydrothermaux 
 
I .A.1.  Généralités 
 
Un système hydrothermal peut être défini comme un objet géologique constitué de 
trois principaux éléments : (1) une roche perméable, (2) une source de chaleur et (3) de l’eau. 
(1) La roche perméable est celle qui contient le réservoir géothermal. N’importe quel 
type de roche peut servir d’encaissant pour un réservoir géothermal, cependant sa nature va 
jouer un rôle fondamental lors des réactions fluides-roches et donc dans la détermination de la 
composition finale des eaux géothermales et des gaz.  
(2) La source de chaleur va dépendre étroitement du cadre géologique et tectonique. 
Elle peut être fournie soit par un magma en contexte de volcanisme actif, soit dans des zones 
tectoniquement actives par processus de surrection du soubassement à haute température. 
Dans le premier cas le système géothermal reste constamment un système de haute 
température alors que dans le second cas le réservoir peut être de basse comme de haute 
température. 
(3) L’eau est l’élément qui va véhiculer par convection la chaleur depuis le réservoir 
vers la surface de la terre. Dans les systèmes hydrothermaux, l’eau est principalement 
d’origine météorique et plus rarement d’origine marine. Celle-ci s’infiltre depuis la surface et 
circule quel que soit le contexte à des profondeurs de quelques centaines de mètres à plusieurs 
kilomètres dans la croûte. Par conséquent, les caractéristiques qui permettent de distinguer les 
systèmes hydrothermaux des autres systèmes hydrogéologiques sont la présence d’eau et de 
roches anormalement chaudes à relativement faible profondeur. En surface, ces circulations 
hydrothermales se manifestent le plus souvent par la présence de sources chaudes et de 
fumerolles. 
 
Sur le plan de la nomenclature, on distingue système hydrothermal et système 
géothermal. Dans le premier cas, le système implique un transfert de chaleur par convection 
via la circulation d’eau, alors que dans le second cas, le terme est beaucoup plus général et 
englobe tout système possédant un fort gradient thermique où les transferts de chaleur 
peuvent se réaliser aussi bien par conduction que par convection. 
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I.A.2. Contexte géologique 
 
Les systèmes hydrothermaux se développent préférentiellement dans des régions où 
forts gradients thermiques et abondantes circulations de fluides sont associés. Ainsi les zones 
de volcanisme actif situées en bordures de plaques convergentes, le long de zones d’accrétion 
et à l’aplomb de points chauds apparaissent comme des zones privilégiées pour la création 
d'importants systèmes hydrothermaux (Fig. I.1). 
 
 
 
Figure I.1 : Distribution des principales ressources géothermales mondiales : A (Ahuachapan, El Salvador), B 
(Bulako, Philippines), CP (Cerro Prieto, Mexique), D (Dixie Valley, Etats-Unis), DO (Dogger, France), ET (El 
Tatio, Chili), F (Fuzhou, Chine), FU (Fushime, Japon), K (Kamojang et Darajat, Indonésie), KF (Krafla, 
Islande), KL (Kilauea, Etats-Unis), KW (Kawarau, Nouvelle Zélande), L (Larderello, Italie), LA (Lassen, Etats-
Unis), LV (Long Valley, Etats-Unis), LY (Lafayette, Etats-Unis), M (Miravalles, Costa Rica), MA (Matsukawa, 
Japon), O (Oku-aizu, Japon), OK (Ohaaki, Nouvelle Zélande), P (Pacaya-Amatitlan, Guatemala), PL (Platanares, 
Honduras), R (Rotorua, Nouvelle Zélande), RJ (Reykjanes, Islande), RK (Rotokawa, Nouvelle Zélande), S 
(Steamboat Hills, Etats-Unis), SH (Mont St Helens, Etats-Unis), SS (Salton Sea, Etats-Unis), T (Tiwi, 
Philippines), TG (The Geysers, Etats-Unis), W (Wairakei, Nouvelle Zélande), V (Valles Caldera, Etats-Unis), 
VU (Vulcano, Italie), Y (Yellowstone, Etats-Unis), Z (Zunil, Guatemala). D’autres champs géothermaux sont 
représentés par des cercles. (D'après Rybach et Muffler, 1981, modifié). 
 
Le contexte géologique peut être un des critères de classification des systèmes 
hydrothermaux. Trois types de subdivisions peuvent être établies à partir de ce critère (Goff et 
Janik, 2000) :  
 
(1) Les systèmes magmatiques jeunes. Ils sont associés à du volcanisme quaternaire 
et à des intrusions magmatiques. Comme environ 95% de l’activité volcanique se localise le 
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 long des limites de plaques, de tels environnements sont ainsi souvent associés à une intense 
activité tectonique et sismique. Les fluides captent leur chaleur des magmas cristallisant ou 
récemment cristallisés. Ces systèmes géothermaux sont généralement les plus chauds (≤ 
370°C) et la profondeur des réservoirs est généralement de l'ordre de 1,5 km. 
(2) Les systèmes tectoniques. Ils possèdent un flux de chaleur élevé mais sont 
essentiellement dépourvus d’activité magmatique. Ils se localisent dans des environnements 
d’arrière arc, des régions d’extension crustale, des zones de collision ou le long de zones de 
failles. Les systèmes tectoniques sont souvent associés à une sismicité et à des flux de chaleur 
élevés dus respectivement à des failles quaternaires et à une croûte amincie. Les circulations 
de fluides en profondeur au sein de la croûte et leurs remontées le long de failles mobilise de 
la chaleur. Les systèmes tectoniques capables de générer de l’électricité possèdent 
généralement des températures de réservoirs ≤ 250 °C à des profondeurs de l'ordre de 1,5 km. 
(3) Les systèmes géopressurisés. Ils se localisent dans des bassins sédimentaires où 
les processus de surrection et le métamorphisme profond de couches riches en fluides ont 
formé des réservoirs surpressurisés. Les forages au sein de ces réservoirs ont montré de très 
hautes pressions artésiennes. Les flux de chaleur et la sismicité y sont plus faibles que la 
normale. La plupart de ces systèmes géopressurisés ont des caractéristiques similaires à celles 
rencontrées dans l’exploitation pétrolière et de gaz. En particulier, l’énergie mécanique 
emmagasinée par excès de pression et par dissolution de méthane est potentiellement plus 
rentable d'un point de vue économique que l’énergie thermique du fluide. Les systèmes 
géopressurisés nécessitent souvent de plus profonds forages par rapport aux systèmes 
magmatiques jeunes ou aux systèmes tectoniques. Les profondeurs et les températures se 
situent typiquement entre 1,5 et 3 km, et 50 et 190°C respectivement. 
 
I.A.3. Critères de classification des systèmes géothermaux 
 
Afin de subdiviser les systèmes géothermaux, cinq critères sont généralement utilisés : 
(a) la source de chaleur, (b) la nature de l'encaissant, (c) la température du réservoir, (d) l'état 
d'équilibre du réservoir et (e) le type de fluide. 
 
a) Classification par la source de chaleur 
 
Comme énoncé dans le précédent paragraphe, les systèmes géothermaux peuvent être 
subdivisés en fonction de l'intensité de la source de chaleur imposée par le contexte 
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 géologique. Ainsi, aux systèmes magmatiques jeunes sont associés généralement les systèmes 
de haute température. Celle-ci est fournie par des masses intrusives de composition 
andésitique à rhyolitique. On peut citer comme exemple : El Tatio (Chili), la zone volcanique 
de Taupo (Nouvelle-Zélande), Cerro Prieto (Mexique), Imperial Valley, et The Geysers et 
Roosevelt Hot Springs (Etats-Unis), (Fig. I.1). Les systèmes de haute température non 
associés à une source magmatique sont plus rares. Ils se localisent dans des aires 
tectoniquement actives, mais qui ne sont pas des aires de volcanisme actif. Les exemples les 
plus connus sont Larderello (Italie) et Kizildere (Turquie). 
Les systèmes de basse température (également appelés systèmes de basse enthalpie) 
sont susceptibles de se développer dans une grande variété de cadres géologiques possédant 
aussi bien des gradients thermiques normaux qu'élevés. Il peut s'agir de circulations profondes 
de fluides au travers de failles ou de couches plissées perméables, de roches plus chaudes 
ramenées en surface par des processus de surrection tectonique, ou de plutons intrusifs ayant 
conservé une chaleur résiduelle. On trouve de nombreux exemples en Europe et en Asie, ainsi 
que le long de certaines aires de volcanisme tertiaire dans le Pacifique. 
 
b) Classification par la nature de l'encaissant 
 
Les roches encaissantes qui constituent le réservoir géothermal réagissent avec les 
fluides géothermaux et déterminent ainsi la composition finale des eaux géothermales et des 
gaz. Ainsi, au travers de la chimie des fluides peut être réalisée une subdivision des systèmes 
géothermaux selon la nature, volcanique, sédimentaire (détritique ou carbonatée), ou 
métamorphique des roches traversées par ces fluides. 
 
c) Classification par la température du réservoir 
 
Les fluides géothermaux échantillonnés en surface permettent de connaître (via les 
concentrations de certains éléments utilisés comme géothermomètres) les températures 
d'équilibre régnant au sein du réservoir lors des échanges fluides-roches. Diverses 
classifications thermiques des réservoirs géothermaux ont ainsi pu être réalisées. Dans le 
cadre du potentiel d’exploitation d’un site géothermal, un seuil de 180°C a été proposé afin de 
distinguer les réservoirs dit de basse et de haute température (Rowley, 1982). Cette limite 
permet essentiellement de distinguer une utilisation à des fins de chauffage pour les basses 
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 températures et à des fins de production d’électricité grâce aux flux de vapeur pour les hautes 
températures. 
D’autres auteurs (Hockstein et Browne, 2000) distinguent trois types de systèmes 
hydrothermaux en utilisant comme facteur discriminant le flux naturel de chaleur en surface 
(converti en puissance équivalente en MW) en fonction de la température des réservoirs 
estimée arbitrairement à 1 km de profondeur (Fig. I.2). Ces trois systèmes sont les suivants : 
(1) Les systèmes de haute température (> 225°C), 
(2) les systèmes de température intermédiaire (125-225°C), 
(3) les systèmes de basse température (< 125°C). 
 
 
 
Figure I.2 : Graphe des flux naturels de chaleur en fonction de la température des réservoirs calculée à ~1 km de 
profondeur permettant une subdivision des systèmes convectifs hydrothermaux (d'après Hockstein et Browne, 
2000). 
 
d) Classification par l'état d'équilibre du réservoir 
 
Un système hydrothermal est un système ouvert qui est plus ou moins susceptible 
d’incorporer de l’eau externe (météorique ou marine). Ce critère d’interaction entre le système 
hydrothermal et les fluides externes permet une distinction entre les systèmes en équilibre 
dynamique et les systèmes en équilibre statique. 
Les systèmes en équilibre dynamique sont constamment rechargés par de l’eau 
entrant dans le réservoir. L’eau est chauffée et évacuée à l’extérieur du réservoir. La chaleur 
est transférée au système par convection via la circulation de fluides. Ces systèmes sont 
caractéristiques de cadres géologiques où le gradient géothermique est nettement supérieur au 
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 gradient moyen de la croûte (~30°C/km). La température des roches peut y atteindre plusieurs 
centaines de degrés à des profondeurs de quelques kilomètres. Ces systèmes géothermaux 
sont associés le plus souvent à des aires faillées, grabens, rifts ou à des structures 
d'effondrement de caldeiras, avec des profondeurs de réservoirs comprises entre 1 et 3 km. 
Parmi les exemples peuvent être citées les marges de plaques, tel que les zones de subduction 
(ex : ceinture Pacifique), les zones d'accrétion (ex : ride médio-Atlantique), les zones de rift 
(ex : rift Est africain) et la partie interne des ceintures orogéniques (ex : pourtour de la 
Méditerranée, Himalaya). 
A la différence des systèmes en équilibre dynamique, les systèmes en équilibre 
statique se caractérisent par des recharges mineures du réservoir, voire une absence totale de 
recharge, et la chaleur est transférée seulement par conduction. Les réservoirs possèdent 
généralement des températures comprises entre 70 et 150°C et des profondeurs de 2 à 4 km, et 
sont par conséquent des systèmes de basse température. Le contexte géologique peut-être 
associé à celui de profonds bassins sédimentaires (ex : Europe de l'Est, Russie, et Australie). 
Certains d'entre eux représentent des systèmes géopressurisés (ex : Golfe du Mexique, Etats-
Unis).  
Au sein d’un volcan actif, ce sont les systèmes en équilibre dynamique qui sont les 
plus fréquents. La circulation d’eau y joue un rôle fondamental car elle constitue un 
échangeur thermique permettant d'une façon très efficace de dissiper de l'énergie au sein de 
l'édifice. 
 
e) Classification par le type de fluide 
 
Une distinction des systèmes géothermaux peut-être réalisée à partir du fluide 
majoritairement impliqué dans la circulation hydrothermale. Ainsi, selon que le réservoir est 
composé principalement d’eau liquide ou d'eau sous forme de vapeur, on distinguera 
respectivement les systèmes où la phase liquide ou vapeur domine. Dans la plupart des 
réservoirs, à la fois les phases liquide et vapeur coexistent en diverses proportions. Les 
systèmes où la phase liquide domine sont les plus communs. Ils peuvent contenir une 
carapace de vapeur qui peut-être exploitée (comme à Wairakai en Nouvelle-Zélande). Les 
systèmes qui déchargent uniquement de la vapeur sont rares. Les plus connus sont ceux de 
Larderello en Italie et les geysers de Yellowstone aux Etats-Unis. 
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I.A.4. Transferts thermiques 
 
Les transferts de chaleur et donc d'énergie gouvernent le fonctionnement et l'évolution 
d'un système hydrothermal. Au sein de celui-ci, la diffusion de chaleur s'opère par conduction 
et par convection. 
 
a) Transfert conductif 
 
L'équation d'un flux de chaleur conductif, est donné par la loi de Fourier : 
q = - k . (dT/dz) où : 
q représente le flux d'énergie par unité de temps et de surface (appelé également 
densité de flux de chaleur), et s'exprime dans le Système International (S.I.) en J.m-2.s-1, ou 
plus simplement en W.m-2 ; k représente la conductivité thermique caractéristique du milieu 
de propagation et s'exprime dans le S.I. en W.m-1.°C-1. Son importance dans le transport 
d'énergie est analogue à la viscosité dans le transport de la quantité de mouvement. dT/dz 
représente le gradient thermique exprimé dans le S.I. en °C.m-1. Cette équation établit donc le 
rapport de proportionnalité, via la conductivité thermique k, entre la densité du flux de chaleur 
et le gradient thermique. 
En géothermie les unités couramment employées ont longtemps été celles du système 
CGS et ne se réfèrent pas à la chaleur mais au travail. La conversion entre ces deux grandeurs 
peut être réalisée grâce au premier principe de la thermodynamique qui permet la conversion 
de chaleur en travail avec la relation 1 calorie = 4,18 joules. Ainsi q et k s'expriment 
respectivement en µcal.cm-2.s-1 (également appelé HFU = Heat Flow Unit) et en µcal.cm-1.s-
1.°C-1. 
Dans la figure I.3 sont données quelques valeurs de la conductivité thermique de 
roches mesurées en laboratoire. En première approximation il semblerait que celle-ci puisse 
être assimilée à une valeur moyenne de 6.103 µcal/cm.s.°C. Cependant certains paramètres 
tels que la température, la perméabilité, la teneur en eau et l'altération hydrothermale sont 
susceptibles de modifier significativement la conductivité thermique des roches. En effet, les 
valeurs de k pour des roches cristallines à 250°C sont environ 20% inférieures à celles 
mesurées à 25°C. De même, la faible valeur de la conductivité thermique de l'eau, environ 5 
fois inférieure à celle des roches (Fig. I.3), montre que la quantité d'eau présente dans une 
roche peut influencer notablement la conductivité thermique de celle-ci. Ainsi, les roches 
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 cristallines qui n'ont pratiquement pas de porosité sont beaucoup plus conductives que les 
roches sédimentaires ou volcaniques riches en eau. 
 
Granite 6,4 
Gneiss 7,2 
Basalte 5,2 
Dunite 9,2 
Grès 6,4 
Calcaire 5,9 (entre 4,6 et 7,3) 
Sel Gemme 13,6 
Magnétite 13,0 
Hématite 22,0 
Eau 1,4 
Glace 5,2 
 
Figure I.3 : Tableau des conductivités thermiques de quelques objets géologiques (valeurs moyennes en 103 
µcal/cm.s.°C), (d'après Mechler, 1988). 
 
La source de chaleur des systèmes géothermaux prend son origine à la fois dans 
l'énergie potentielle de gravité accumulée lors de la formation de notre planète et dans la 
désintégration des éléments radioactifs, principalement U, Th and K. Les processus de 
différenciation de ces éléments radioactifs tout au long de l'histoire de la terre les ont 
concentrés préférentiellement au sein des vieilles croûtes continentales. Ainsi, les roches 
cristallines granitiques caractérisées par une forte concentration en éléments radioactifs 
apportent une contribution ∆q de 0.5 à 2.5 mW.m-2 par km d'épaisseur de croûte, représentant 
5 à 10% du flux total de chaleur présent dans la croûte de vieux continents. En comparaison, 
les roches ultramafiques qui sont présentes dans le manteau n'apportent qu'une contribution 
∆q ≤ 0,01 mW.m-2 (Goff et Janik, 2000). Ceci montre que la génération de chaleur par 
désintégration radioactive est importante uniquement en environnement continental. Au sein 
de cette croûte continentale, q passe de valeurs élevées dans les zones de magmatisme, 
tectonique active et croûte amincie à des valeurs plus faibles dans la croûte continentale plus 
ancienne. La genèse de magma dans ces contextes tectoniques permet de stocker la chaleur 
dans des chambres magmatiques. Le contenu énergétique de celles-ci dépend principalement 
du volume de magma et de sa température. En moyenne, un magma à 850°C possède une 
chaleur latente de cristallisation de 270 J/g, une capacité calorifique de 1,25 J/g/°C, et une 
densité de 2,5 g/cm3. Ainsi, la chaleur totale libérée par le refroidissement d'un magma de 850 
à 300°C est d'environ 960 J/g, et pour 1 km3 de magma, la chaleur libérée par refroidissement 
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 jusqu'à 300°C sera de 2,4.1018 J. Si l'on considère la déperdition thermique d'une chambre 
magmatique uniquement par processus de conduction, celle-ci répond à l'équation : 
q(t) = Tek(πKt)-1/2 exp(-z2/4πt) où: 
z est la profondeur du toit de la chambre magmatique (en m),  
Te est la différence de température entre l'intrusion et la température de l'air (en °C),  
k est la conductivité thermique des roches sus-jacentes (en W.m-1.°C-1), et  
K est la diffusivité thermique du magma (en m2.s-1). 
Le flux de chaleur maximum que l'on puisse obtenir en surface, qmax ≈ 0,5 Tik/z (où Ti 
est la température de mise en place du magma) est atteint au temps t = z2/2K ≈ 0,016z² (Goff 
et Janik, 2000). Nous pouvons prendre comme exemple, une intrusion magmatique mise en 
place à 850°C dont le sommet se situe à 5 km de profondeur sous des roches possédant un k 
moyen de 1,5 W/m.°C.  Le flux de chaleur maximum (qmax) produit sera d'environ 125 
mW.m-2 et se manifestera approximativement 400.000 ans après son intrusion. La mise en 
place d'un corps magmatique plus superficiel augmentera la valeur de qmax d'une manière 
inversement proportionnelle à la profondeur du toit de la chambre magmatique et diminuera 
celle du temps nécessaire à l'obtention du flux maximum en surface proportionnellement au 
carré de la profondeur du toit de la chambre magmatique. 
Toutefois, l'application de ces calculs nécessite de négliger quelques paramètres : (1) 
les stades préliminaires de réchauffement et de mise en place du magma, (2) le 
renouvellement de magma au sein de la chambre magmatique, et (3) le déplacement de 
chaleur par circulation de fluides. 
Dans le cas de systèmes hydrothermaux, qui plus est sur des volcans actifs, ces 
éléments sont à prendre en considération. En effet, les importantes circulations de fluides (eau 
et magma) transportent la chaleur vers la surface de la terre d'une manière beaucoup plus 
efficace que par conduction et occupent de ce fait une place fondamentale dans les processus 
de déperdition thermique. 
 
b) Transfert convectif 
 
Les systèmes hydrothermaux se caractérisent en grande partie par la transmission de 
chaleur au sein de leurs cellules convectives : les eaux froides s'infiltrent le long des zones de 
plus grande perméabilité, se réchauffent, acquièrent ainsi une moindre densité et remontent au 
travers de la croûte.  
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 La quantité de chaleur (en Joules) transférée par un fluide peut être estimée en 
mesurant son flux massique en surface et son enthalpie. Ces paramètres définissent la 
puissance thermique libérée en surface, Qs, exprimé en Joules/secondes, ou en Watts. L’unité 
communément utilisée est le Mégawatt (MW). Qs est un paramètre important qui peut être 
utilisé pour classifier les systèmes géothermaux puisque l’intensité de la convection est 
proportionnelle à la puissance thermique. Cette dernière est communément comprise entre 0,1 
et 3 MW pour les systèmes de basse température, et entre 30 et 300 MW pour ceux de haute 
température. Pour chacun de ces systèmes, leur puissance thermique se reflète généralement 
en surface dans le type, la quantité et la taille des manifestations hydrothermales (fumerolles, 
sources thermales, et dépôts d’altération). 
D'autre part, les bilans énergétiques de volcans actifs, Qv, sont parfois calculés en 
additionnant la perte thermique par radiation émise par une masse d'ejecta (estimée 
généralement par méthode optique ; exemple : caméra infrarouge) auquel est rajoutée une 
déperdition thermique conductive dans la partie interne (conduits magmatiques) (Shimozuru, 
1967 ; McGetchin et Chouet, 1979 ; Giberti et al., 1992). Cependant, pour de nombreux 
systèmes hydrothermaux de haute température sur des volcans actifs, la puissance thermique 
Qs, occasionnée par les phénomènes convectifs peut être du même ordre de grandeur que Qv 
et nécessite d’être considérée dans les bilans énergétiques (Hockstein et Browne, 2000). 
Les équations décrivant les phénomènes convectifs sont complexes. Elles nécessitent de 
prendre en considération la conservation d'énergie, de masse et de mouvement. D'autres 
paramètres tels que la séparation liquide-vapeur, la porosité et la perméabilité des roches 
parcourues par les fluides sont également nécessaires afin de déterminer les caractéristiques 
de l'écoulement et la capacité de stockage du réservoir. Enfin, certaines techniques 
spectroscopiques (COSPEC ou FTIR) permettent de calculer à distance des flux de gaz et 
estimer les quantités de magma correspondantes stockées en profondeur (Allard et al., 1994). 
 
I.B. Aspects géologiques 
 
I.B.1. Manifestations de surface 
 
 
Les systèmes hydrothermaux sont généralement identifiables sur le terrain par diverses 
manifestations de surface telles que les zones fumerolliennes, dépôts hydrothermaux, 
minéraux d'altération, ou eaux anormalement chaudes comme les sources thermales, geysers 
ou lacs acides (Photos : I.1, I.2, I.3 et I.4) 
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Photo I.1 : Site d'exploitation géothermale du 
Krafla (Islande).  
Photo : A. Finizola.   
Photo I.2 : Manifestation hydrothermale du geyser 
de Geysir (Islande).  
Photo : A. Finizola. 
 
Les remontées préférentielles de fluides marquées par des zones fumerolliennes sont 
quasiment systématiques sur tout volcan actif. Toutefois ces manifestations sont observables 
uniquement dans des zones situées à proximité de sources de chaleur tel qu'au voisinage de 
cratères actifs. Dans de telles zones, la température du fluide reste supérieure à la température 
de condensation de la vapeur d'eau et permet ainsi la condensation de celle-ci dans 
l'atmosphère, dégageant des fumerolles visibles en surface. A plus grande distance de ces 
sources de chaleur, la déperdition thermique entraîne la condensation de la vapeur d'eau dans 
le sous-sol et la connaissance de la limite latérale d'extension du système convectif requiert 
alors l'usage de méthodes géoélectriques (voir chapitre I.D). Lorsque les températures sont 
encore plus basses et ne permettent plus la vaporisation de la vapeur d'eau, l'extension latérale 
des eaux du système hydrothermal est alors abordée à partir de l'échantillonnage de sources 
thermales via les méthodes géochimiques (voir chapitre I.C). 
A proximité de cratères actifs se situent parfois des zones de solfatares qui se 
caractérisent par de grandes quantités de dépôts de soufre associés à l'émission de vapeur 
d'eau, CO2 et H2S (plus rarement SO2). Des amoncellements considérables de soufre s'y 
développent parfois, comme par exemple à Tatun (Taiwan) et au Kawah Ijen (Indonésie) où 
ils font l'objet d'une exploitation, ou à Biliran (Philippines). 
Ces dépôts de soufre sont également associés à des minéraux sulfatés tels que l'alunite, 
la natroalunite, la jarosite, le gypse, ainsi qu'une large gamme de sulfates hydratés souvent 
éphémères. On peut citer en exemple à proximité des cratères actifs du Stromboli, la présence 
de soufre, arsenic, gypse (CaSO4. 2H2O), anhydrite (CaSO4), pickeringite (Mg Al2 (SO4)4. 22 
H2O), godovikovite (NH4 Al (SO4)2, copiapite (Fe14 O3 (SO4)18. 63 H2O), jurbanite (Al SO4 
(OH). 5 H2O), quenstedtite (Fe2 (SO4)3. 11 H2O), tamarugite (Na Al (SO4)2. 6 H2O), et autres 
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 aluns. A Vulcano, à l'aplomb des fumerolles situées au nord du cratère (photo I.1), la 
cristallisation de soufre est associée à celle de sassolite (B(OH)3) (photo I.4). 
En profondeur, les fluides géothermaux contiennent les espèces réduites du soufre 
dont la précipitation conduit à des minéraux sulfurés tel que la pyrite (FeS2), pyrrhotite (FeS), 
galène (PbS), sphalérite (ZnS), chalcopyrite (CuFeS2), etc., souvent associés à des gisements 
métallifères. En effet, les concrétions et les précipités issus de puits de forages de systèmes 
géothermaux contiennent de l'Au, Ag, Cu, Hg, Sb et d'autres métaux, en quantité parfois 
exploitables. Au sein même des réservoirs géothermaux, les assemblages de minéraux se 
formant entre 150 et 350°C comprennent généralement quartz, calcite, illite, chlorite, adularia, 
avec parfois épidote, anhydrite et wairakite.  
 
 
Photo I.3 : Zone fumerollienne du cratère de 
Vulcano (Italie).  
Photo : A. Finizola.  
Photo I.4 : Cristaux de soufre et de sassolite du 
cratère de Vulcano (Italie).  
Photo : A. Finizola. 
 
I.B.2. Preuves et conséquences des processus de dissolution et 
d'altération hydrothermale 
 
Les systèmes hydrothermaux sont le siège de réactions d'altération des roches. Ces 
altérations sont visibles en surface sous la forme de dépôts hydrothermaux qui résultent le 
plus souvent d'une interaction entre le dégazage du système magmatique, interagissant avec 
un niveau supérieur constitué d'une solution hypersaline et d'un système hydrothermal encore 
plus superficiel. Sur le plan typologique, l'altération hydrothermale peut être subdivisée en 
trois principaux faciès : 
(1) Le faciès "silicifié" (ou "vuggy silica facies", Stoffregen, 1987). Il s'agit du faciès 
d'altération le plus avancé. Ce dernier correspond à un lessivage complet de la roche d'origine 
par circulation de fluides acides (pH<2). Cette altération conduit à une roche constituée 
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 exclusivement de silice amorphe résiduelle associée à des halogénures (salmiac, halite, etc.), 
soufre et plus rarement de la barytine. Ce faciès est commun des systèmes épithermaux 
drainant des eaux hautement sulfatées (Stoffregen, 1987 ; Hedenquist et al., 1994 ; Arribas et 
al., 1995 ; Arribas, 1995). 
(2) Le faciès "d'argilisation avancée". Ce faciès est caractérisé par des substitutions 
partielles de la roche originelle par des minéraux appartenant essentiellement au groupe de 
l'alunite (natroalunite, alunite, jarosite, etc).  
(3) Le faciès "d'argilisation modérée". Dans ce faciès les phénomènes d'argilisation 
sont moins prononcés et parmi les minéraux les plus fréquents on peut citer l'halloysite, 
l'hématite et la smectite.  
 
 
 
Photo I.5 : Vasques d'argiles résultant de l'altération 
des roches par l'activité hydrothermale près de 
Geysir (Islande).  
Photo : A. Finizola.  
 
 
 
 
 
 
 
 
Photo I.6 : Zone géothermale de Namafjall près du 
volcan Krafla (Islande) recouverte de dépôts 
d'altération hydrothermale. 
Photo : A. Finizola. 
 
Toutefois, quel que soit le faciès d'altération hydrothermale, une des conséquences de 
la dissolution de roches et la précipitation de minéraux d'altération (photos I.5 et I.6) tels que 
les argiles, est d'affecter la compétence des roches et accroître ainsi fortement l'instabilité et le 
potentiel d'étalement progressif ou d'effondrement catastrophique des édifices volcaniques. De 
tels phénomènes de déformation de volcans sans contribution de processus magmatiques sont 
cités dans la littérature (Borgia et al., 1992 ; Borgia, 1994 ; Merle et Borgia, 1996 ; Van Wyk 
de Vries et Borgia 1996 ; Van Wyk de Vries et al., 2001). La présence d'altération 
hydrothermale affaiblissant le cœur d'édifices volcaniques fait partie des moteurs permettant 
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 d'accroître notablement ces taux de déformation ou les risques d'effondrement sectoriels. Des 
exemples de contribution des processus d'altération hydrothermale dans l'étalement gravitaire 
de volcans ont été décrits sur le Mombacho au Nicaragua (Van Wyk de Vries et Francis, 
1997), ou sur le Casita, le Madera au Nicaragua ou l'Orosi au Costa Rica (Kerle et Van Wyk 
de Vries, 2001). Cependant, dans certains cas l'altération hydrothermale peut entraîner des 
destabilisations brutales et conduire à des effondrements sectoriels catastrophiques, tel que 
cela a été décrit sur le Mont Rainier (Finn et al., 2001, Sisson et al., 2001) ou sur le Mont 
Saint Helens (Swanson et al., 1995). Sur le Nevado del Ruiz, la circulation de fluides à haute 
température le long de failles régionales telle que la faille La Palestina a pour conséquence une 
altération plus ou moins poussée des roches environnantes. Cette faille traversant l'édifice 
présente en effet de nombreux signes d'altération (argiles, quartz, sulfures, pyrite, anhydrite et 
alunite) et le développement de tels plans de faible angle par rapport à la topographie favorise 
grandement l'effondrement sectoriel d'une partie de l'édifice (Lopez et Williams, 1993). De 
plus, de tels effondrements catastrophiques de flanc peuvent conduire à des décompressions 
soudaines du système hydrothermal et magmatique comme ce fut le cas du Mont Saint Helens 
aux Etats-Unis en 1980 (Lipman et Mullineaux, 1981 ; Moore et Rice, 1984 ; Swanson et al., 
1995) ou du Bezymianny au Kamchatka en 1956 (Gorshkov, 1959 ; Bogoyavlenskaya et al., 
1985 ; Siebert et al., 1987). 
 
Une autre conséquence de l'altération hydrothermale, outre le changement des 
propriétés mécaniques des roches, est de réduire fortement la perméabilité de celles-ci, via la 
formation de minéraux argileux. Ceux-ci peuvent conduire à imperméabiliser totalement pour 
tous types de fluides (eaux et gaz) les secteurs affectés par la circulation de fluides 
hydrothermaux (Fournier, 1983). De telles zones de scellage par le système hydrothermal sont 
suspectées sur la base d'études géochimiques de gaz ou d'études thermique sur des volcans tels 
que le Galeras (Fischer et al., 1996), ou Vulcano (Harris et Maciejewski, 2000). 
L'imperméabilisation de ces zones affectées par la circulation hydrothermale perturbe de façon 
majeure la circulation des fluides présents dans la partie supérieure d'un édifice volcanique. 
Dans le cas du Galeras, elle semble avoir été la cause du phénomène de surpression à l'origine 
de l'éruption du 14 Janvier 1993 (Stix et al., 1993, Fischer et al., 1996). 
D'autre part, ces phénomènes de scellage peuvent également favoriser le stockage d'eau sous 
forme liquide dans les parties imperméabilisées d'un système hydrothermal à l'aplomb des 
corps magmatiques et donc favoriser l'interaction eau-magma. Dans ce cas, toute augmentation 
de la puissance thermique par ascension magmatique par exemple provoque une vaporisation 
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 de l'eau du système hydrothermal, ou d'aquifères perchés plus superficiels. Considérant qu'à 
pression constante le changement de phase liquide-vapeur est accompagné d'une 
multiplication de volume de 1240, à volume constant au sein d'un édifice volcanique, la 
création de vapeur d'eau va s'accompagner d'une augmentation considérable de la pression de 
la phase vapeur. Ainsi, certaines crises explosives ne se manifestent qu'au travers des 
perturbations occasionnées au sein du système hydrothermal. C'est le cas des éruptions 
phréatiques tel que celle de Bandai au Japon en 1888 (Sekiya et Kikuchi, 1889 ; Nakamura, 
1978 ; Siebert et al., 1987), celle de La Soufrière de Guadeloupe en 1976 (Heiken et al., 1980) 
ou celle du Karthala aux Comores en 1991 (Bachèlery et al., 1995). 
 
I.C. Approche par des techniques géochimiques 
 
Un système hydrothermal se manifeste avant tout par la présence de fluides chauds en 
surface. L'échantillonnage et l'analyse géochimique de ces derniers apparaissent comme étant 
la méthode la plus directe pour aborder l'étude des systèmes hydrothermaux. L'analyse 
géochimique de ces manifestations est aussi bien utilisée dans le but de modéliser la 
circulation des fluides (leurs sources, interactions fluides-roches, phénomènes de mélanges, 
conditions géothermométriques au sein du réservoir géothermal) que pour comprendre leurs 
variations dans le temps, donc comme un moyen de surveillance. Spatialement, cette approche 
géochimique permet de préciser les modèles proposés à partir d'observations géologiques de 
surface en abordant les caractéristiques d'un système hydrothermal plus en profondeur. 
L'hydrogéologie de sub-surface et les phénomènes de mélange associés sont généralement 
complexes dans les systèmes hydrothermaux. Dans le cas de volcans situés à proximité de 
zones côtières, les circulations de fluides sont encore plus complexes, car de l'eau de mer peut 
être incorporée dans le système hydrothermal (ex : Reykjanes, Islande ou Vulcano, Italie). 
Nous présentons dans cette partie les différentes techniques d'échantillonnage des fluides en 
distinguant deux sous-parties, la première axée sur les gaz et la seconde sur les liquides. 
 
I.C.1. Echantillonnage des gaz 
 
Nous ferons abstraction des méthodes d'analyse de gaz à distance faisant intervenir des 
techniques spectroscopiques telles que le COSPEC (COrrelation SPECtrometer) ou des 
méthodes plus récentes telles que le FTIR (Fourier Transform Infra Red spectrometer), pour 
nous concentrer exclusivement sur la présentation des méthodes d'échantillonnage de gaz sur 
le terrain. Nous distinguerons trois types d'échantillonnage de gaz : (1) la méthode des 
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 ampoules à soude (ou méthode de Giggenbach), (2) les échantillons de gaz secs et (3) la 
méthode des gaz du sol. Nous allons brièvement présenter les techniques d'échantillonnage et 
les contraintes d'application des deux premières méthodes avant de nous concentrer plus en 
détail sur la méthode des gaz du sol que nous avons appliquée à l'étude des volcans Stromboli 
et Misti. 
 
a) Ampoule à soude (ou méthode de Giggenbach) 
 
La méthode d'échantillonnage des gaz par le biais d'ampoules à soude proposée par 
Giggenbach (Giggenbach, 1975) est communément utilisée partout dans le monde pour la 
surveillance géochimique des gaz volcaniques. L'échantillonneur classique permettant de 
collecter les gaz est constitué d'une ampoule en pyrex d'environ 150 à 300 ml possédant deux 
robinets en téflon et contenant de 50 à 100 ml de solution de NaOH, en concentration 
d'environ 4 mol.l-1. La liaison entre l'ampoule à soude et le point d'émanation des gaz se réalise 
par le biais de deux ou trois connexions indépendantes (Fig. I.4). Un tube en pyrex est tout 
d'abord planté dans la fumerolle puis connecté par un ou deux Dewar à l'ampoule à soude. Le 
nombre de Dewar dépend uniquement de la nécessité ou pas de déplacer la zone 
d'échantillonnage dû à une température parfois trop élevée de la zone fumerollienne pour 
manipuler l'ampoule à soude à l'aplomb de celle-ci. Chacun des éléments joignant la zone 
d'émanation des gaz à l'ampoule d'échantillonnage possède des caractéristiques permettant 
d'optimiser la qualité de l'échantillon prélevé : (1) le tube en pyrex creux présente dans sa 
partie interne de longues aspérités disposées en quinconce et orientées vers le bas afin de 
bloquer les particules solides remontant avec le flux de gaz ; (2) les Dewars possèdent une 
double parois en verre sous vide, ceci permettant au gaz chaud fumerollien de limiter les 
déperditions thermiques dues au refroidissement du Dewar au contact avec l'atmosphère et 
donc de maintenir la composition des gaz dans les conditions semblables à celles de sa sortie 
de la zone fumerollienne. Pour ce qui est de l'ampoule à soude, celle-ci est connectée tête 
bêche au dernier Dewar. Comme le vide a été effectué au sein de l'ampoule, les gaz 
fumerolliens vont ainsi remonter par différence de pression au travers de la solution de soude. 
La vapeur d'eau va se condenser dans la soude, et les gaz acides qui sont les composants 
majoritaires des gaz volcaniques vont réagir avec la soude suivant des équations acido-
basiques décrites ci-dessous et vont ainsi passer sous forme d'ions en solution : 
CO2 + 2 NaOH ↔ CO32- + 2 Na+ + H2O  
SO2 + NaOH ↔ HSO3- + Na+
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 H2S + NaOH ↔ HS- + Na+ + H2O 
HCl + NaOH ↔ Cl- + Na+ + H2O 
HF + NaOH ↔ F- + Na+ + H2O 
Les autres gaz tels que l'He, H2, CO, CH4, O2, N2, ..., qui ne sont pas absorbés par la 
solution de soude vont s'accumuler dans la partie sous vide de l'ampoule. 
 
 
Fig. I.4 : Système d'échantillonnage des gaz volcaniques selon la méthode de Giggenbach (d'après Gonzales, 
données non publiées). 
 
L'analyse de ces gaz se réalise ensuite par le biais de méthodes de chromatographie 
ionique, de spectrométrie de masse ou de spectrophotométrie. Quelques exemples d'analyses 
de gaz volcaniques récoltés par cette méthode d'échantillonnage sont présentés en figure I.5. 
Ces derniers montrent que le composant majoritaire est le plus souvent la vapeur d'eau, suivi 
par le CO2, puis les gaz acides avec le SO2, H2S, HCl, et finalement HF en plus faibles 
concentrations. Egalement en concentrations mineures sont présentes les espèces telles que le 
NH3, He, Ar, H2, O2, N2, CH4 et CO. 
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 Volcan T (°C) H2O CO2 SO2 H2S HCl HF NH3 He Ar H2 O2 N2 CH4 CO
Ngauruhoe 640 960000 16050 10200 6800 2500 - - 0,22 10,5 1420 <30 1500 0,3 42 
Pichincha 86 959000 38050 1040 975 45 1 0,3 0,11 0,38 15 <2 880 0,5 0,01
Papandayan 400 960000 29400 6750 2900 1250 33 4,9 0,25 0,39 140 <2 550 0,6 0,3
Sierra Negra 280 311000 672000 12450 2700 275 21 8,5 18,6 23,4 3 <30 1520 0,3 0,2
Vulcano 620 861000 119000 6800 4800 4530 1010 5,6 1,15 1,12 1510 <2 1068 0,1 110
 
Fig. I.5 : Composition chimique de quelques gaz volcaniques recueillis pas le biais d'ampoules à soude et 
exprimés en µmol/mol (d'après Giggenbach, 1996). 
 
Les avantages principaux de cette méthode d'échantillonnage sont de pouvoir analyser 
les concentrations de gaz minoritaires et en trace qui se sont concentrés dans la partie sous 
vide et de récolter la totalité des fluides fumerolliens (vapeur d'eau et gaz). En effet, les 
variations du rapport gaz/eau font partie des paramètres importants reflétant les conditions 
internes d'un système hydrothermal. C'est pourquoi cette méthode d'échantillonnage est la 
meilleure méthode utilisée pour la surveillance des gaz volcaniques. Elle permet également par 
le calcul des géothermomètres de caractériser les conditions thermiques au sein du réservoir 
géothermal. Cependant, l'application de cette technique d'échantillonnage se heurte à une 
contrainte majeure. Il est indispensable que la fumerolle ne draine pas ou très peu d'air, car 
l'O2 et l'N2 ne peuvent pas être absorbés par la soude car ils s'y trouvent déjà en saturation. 
Ainsi, si la fumerolle à analyser comporte un grand pourcentage d'air, celui-ci va se concentrer 
dans la partie sous-vide de l'ampoule et bloquera instantanément l'échantillonnage par 
égalisation de la pression interne de l'ampoule avec la pression de sortie de la fumerolle. En 
présence de plusieurs fumerolles, le choix de la meilleure fumerolle à échantillonner se base 
avant tout sur celle possédant la plus haute température. En effet, les réactions chimiques dues 
soit au contact oxydant avec les gaz atmosphériques, soit à l’abaissement de température vont 
modifier la chimie des gaz, d'où la nécessité d'échantillonner la fumerolle de plus haute 
température qui garantit la composition la plus représentative des gaz source du réservoir 
géothermal. De ce fait, les zones d'échantillonnages des gaz fumerolliens via la méthode de 
Giggenbach se localisent généralement à proximité de cratères actifs. 
 
b) Méthode des gaz secs 
 
Contrairement à la méthode de Giggenbach qui fait appel à une aspiration des gaz 
fumerolliens par différence de pression entre la pression des gaz et la pression interne de 
l'ampoule, la technique d'échantillonnage des gaz secs consiste à aspirer le gaz au moyen d'une 
seringue. Par conséquent, cette technique d'échantillonnage peut être utilisée dans des 
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 contextes beaucoup plus variés, à proximité ou à distance éloignée des cratères actifs, en 
présence ou pas de contamination atmosphérique. Le dispositif d'échantillonnage présente 
quelques modifications par rapport à la technique d'échantillonnage de Giggenbach. 
L'ampoule à soude est remplacée par un condensateur fonctionnant avec un système de 
refroidissement à l'eau ou à l'éther. Celui-ci permet de récupérer la vapeur eau sous forme de 
condensat (utilisé pour les analyses isotopiques du δ18O et δD) et de laisser passer uniquement 
la phase gazeuse. La sortie du condensateur est reliée à un robinet à trois entrées. Les deux 
autres voies sont connectées à une seringue et à une ampoule en pyrex. Cette dernière se 
caractérise par un volume d'environ 50 ml avec deux robinets situés de part et d'autre de 
l'ampoule. Dans un premier temps on aspire les gaz fumerolliens dans la seringue, puis dans 
un second temps, ces derniers sont injectés dans l'échantillonneur (Fig. I.6).  
 
          
Fig. I.6 : Système d'échantillonnage des condensats et des gaz secs issus de gaz fumerolliens. 1: Tube en pyrex; 2: 
Dewar courbe; 3: Dewar droit; 4: Condensateur; 5: Eprouvette pour la récupération du condensat; 6: Entonnoir; 
7: Robinet à trois entrées; 8: Ampoule d'échantillonnage des gaz secs; 9: Seringue. De gauche à droite sont 
illustrées les deux étapes d'échantillonnage des gaz discutées dans le texte. Les flèches représentent le sens de 
circulation des fluides (d'après Gonzales, données non publiées). 
 
Cette technique peut présenter quelques variantes si elle est appliquée dans d'autres 
contextes : (1) en l'absence de vapeur d'eau le condensateur peut être supprimé (photo I.7) et 
(2) dans le cas de  l'échantillonnage de gaz remontant à l'aplomb des sources thermales le tube 
en pyrex peut être remplacé par un entonnoir permettant de recueillir les bulles de gaz (Fig. 
I.7).  
La méthode d'échantillonnage des gaz secs est utilisée avant tout dans une optique 
d'analyse isotopique, mais peut être également employée comme géothermomètre via l'analyse 
chimique des gaz. Elle ne possède pas de contrainte d'application comme la méthode de 
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 Giggenbach, mais de ce fait ne permet pas une bonne quantification des éléments mineurs et 
en trace, ainsi que la détermination du rapport gaz/eau. 
 
     
 
Photo. I.7 : Echantillonnage des gaz secs à Vulcano 
(Italie). 
Photo : A. Finizola. 
 
 
 
 
 
Fig. I.7 : Système d'échantillonnage des gaz secs 
appliqué au prélèvement des gaz d'une source 
géothermale. 1: Entonnoir; 2: Robinet à trois 
entrées; 3: Ampoule d'échantillonnage des gaz secs; 
4: Seringue (d'après Gonzales, données non 
publiées). 
 
c) Etude des gaz du sol 
 
(1) Nature et origine des gaz du sol 
 
La méthode des gaz du sol a été inventée à la fin des années 60 pour des applications 
dans le domaine minier. Elle a été initialement utilisée pour détecter des gisements de 
minerais via les processus d'oxydo-réduction. Une dizaine de gaz sont classiquement 
analysés : (1) le CO2, (2) l'O2, la famille des gaz sulfurés tels que : (3) l'H2S, (4) le SO2, (5) le 
CS2, (6) le COS, (7) le CH4, (8) l'H2, (9) les vapeurs de Hg, (10) l'He et (11) le Rn. Chacun 
de ces gaz présente des origines variées. 
(1) Les analyses isotopiques du δ13C(CO2) ont permis de suggérer pour certains 
contextes volcaniques une origine mantellique du CO2 (Barnes et Mc Coy, 1979 ; 
D'Alessandro et al., 1997). Toutefois le CO2 peut également résulter d'un dégazage plus 
superficiel ou de processus autres que le dégazage magmatique. Parmi ceux-ci nous pouvons 
citer : le métamorphisme affectant les carbonates, les réactions de dissolution des calcaires par 
les eaux acides, les processus de décomposition de la matière organique, les rejets par les 
végétaux vivants liés aux processus de photosynthèse et l'oxydation superficielle ou en 
profondeur de carbone réduit (ex: CH4 ou CO) (Lovell et al., 1979 ; 1983 ; Irwin et Barnes, 
1980 ; Hale et Moon, 1982 ; Lovell and Hale, 1983). 
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 (2) Dans le domaine du minier l'analyse du CO2 a souvent été couplée à celle de l'O2. 
En effet, les processus d'oxydation responsables de la libération de CO2 se reflètent également 
par la consomation d'O2. Ainsi, à l'aplomb de gisements de minerais les anomalies positives 
de CO2 sont généralement couplées à des anomalies négatives d'O2. 
(3) L'H2S,  
(4) le SO2,  
(5) le CS2, et  
(6) le COS sont associés aux processus d'oxydation des minerais sulfurés. Les deux 
principaux gaz détectés en excès sont le COS et le CS2 (Hinkle et Kantor, 1978 ; Hinkle et 
Dilbert, 1984). En contexte volcanique, ces espèces sulfurées sont également présentes mais 
l'analyse isotopique du soufre a montré dans ce cas une origine profonde, magmatique 
(Arnold et Sheppard, 1981 ; Sakai et al., 1982). 
(7) Le CH4 est dans la plupart des cas relié à la décomposition de la matière 
organique. Les anomalies positives sont fréquemment associées à des dépôts de charbon où 
d'hydrocarbures. Dans certains cas, le CH4 peut avoir une origine inorganique et serait formé 
à grande profondeur (Gold et Soter, 1985).  
(8) Pour l'H2, plusieurs auteurs proposent une origine électrochimique de ce gaz (ions 
H+) produit par oxydation de corps sulfurés (Bolviken et Logn, 1975 ; Govett, 1976 ; Govett 
et Chork, 1977). Dans certains contextes tectoniquement actifs ou en contexte géothermal, 
McGee et al., (1984) et Sato et al., (1984) proposent que l'H2 serait issu de réactions de type 
Fe/Fe2+ faisant interagir de l'eau avec des minéraux riches en Fe. 
(9) Les vapeurs de Hg constituent également un bon traceur pour la découverte de 
gisements de minerais sulfurés où il y est habituellement enrichi (McCarthy, 1972 ; Jonasson 
et Boyle, 1972 ; Rose et al., 1979). 
(10) L'He et  
(11) le Rn ont essentiellement une origine radioactive. Ils sont émis en permanence 
par la désintégration naturelle de l'U et du Th concentrés de façon majoritaire dans la croûte 
continentale. 
 
En volcanologie la technique d'échantillonnage des gaz du sol s'est focalisée plus 
particulièrement sur l'analyse du CO2 qui représente (1) le constituant majoritaire des gaz 
volcaniques après la vapeur d'eau (Fig. I.5) et (2) possède parmi les espèces majeures la plus 
faible solubilité dans les liquides silicatés à pression faible ou modérée. Ainsi, il se trouve 
presque totalement exsolvé des magmas parentaux au moment où ils atteignent la surface 
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 (Giggenbach, 1996). De plus, le CO2 est considéré comme un élément conservatif car sa 
réactivité, en ce qui concerne les processus d'interaction eau-roche, est nettement plus faible 
que celle des gaz acides (SO2, H2S, HCl, ou HF) remontés par le magma (Allard et al., 1991). 
C'est pourquoi les études de gaz du sol, couplant l'étude du CO2 à d'autres gaz, ne s'intéressent 
généralement pas aux gaz acides qui sont trop réactifs mais plutôt à des gaz tels que le CH4 
(Allard et al., 1998 ; Etiope et al., 1999), l'He (Barberi et Carapezza, 1994), l'H2 (Hernandez 
et al., 2000) ou le Rn (Heiligmann et al., 1997 ; Williams-Jones et al., 2000). 
 
On peut subdiviser en deux groupes les méthodes d'étude des gaz du sol, suivant que 
l'on détermine des concentrations (en ppm), ou des flux, ramenés le plus souvent à des 
vitesses de remontées de gaz (en cm/s). 
 
(2) Méthode des concentrations 
 
Dans le cas où l'intérêt est porté sur les concentrations des gaz du sol, le matériel 
utilisé est classiquement constitué d'une barre à mine en acier à l'intérieur de laquelle est 
soudé un tube métallique de quelques millimètres de diamètre (Fig. I.8). Cette barre à mine 
est plantée dans le sol à plusieurs dizaines de centimètres de profondeur et est ensuite 
connectée à un robinet en forme de "T" à trois entrées. Tout comme la méthode des gaz secs, 
les deux autres entrées sont connectées d'un côté à une seringue et de l'autre à un 
échantillonneur. Ce dernier possède un volume beaucoup plus réduit que celui utilisé pour la 
méthode des gaz secs, car l'objectif se limite à déterminer la concentration du gaz majoritaire. 
On utilise traditionnellement des petites éprouvettes en verre (ou vacutainer). Il est également 
possible de réaliser les mesures de concentration en gaz sur le terrain par spectrométrie infra-
rouge. 
La méthode des concentrations est applicable en tout point d'un édifice volcanique où 
la surface du sol est suffisamment meuble pour permettre l'enfoncement d'une barre à mine en 
acier à quelques dizaines de cm de profondeur. Les difficultés d'application de cette méthode 
peuvent donc apparaître soit dans le cas où les produits affleurants sont consolidés (et ne 
permettent pas l'enfoncement d'une barre à mine), soit dans le cas inverse (comme les coulées 
de lave de type 'aa' par exemple), où la perméabilité des produits est trop grande et permet une 
libre circulation de l'air atmosphérique en sub-surface. De ce fait, les terrains idéaux pour 
l'application de la méthode des gaz du sol sont des produits meubles à porosité modérée et 
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 suffisamment compactés pour diminuer la contamination des échantillons par la composante 
atmosphérique. Généralement, les produits de type retombées recouvrant la majeure partie de 
la surface des volcans actifs possèdent les caractéristiques requises pour l'application de cette 
méthode. 
 
 
Fig. I.8 : Méthode d'échantillonnage des gaz du sol, dans des échantillonneurs en verre de type vacutainer. 
Position (1) du robinet à trois entrées: aspiration des gaz du sol. Position (2) du robinet à trois entrées: injection 
des gaz du sol dans les échantillonneurs (d'après Gonzales, données non publiées). 
 
(3) Méthode des flux 
 
(a) Méthode d'échantillonnage statique des flux 
  (ou méthode de la chambre d'accumulation) 
 
La méthode d'échantillonnage statique des flux comporte une instrumentation plus 
lourde que la méthode des concentrations. L'appareil de mesure est classiquement constitué de 
quatre parties (Chiodini et al., 1996) (Fig I.9) : (1) la partie basse de l'appareil, qui a été 
préalablement enterrée en sub-surface, constitue la chambre d'accumulation pour les gaz du 
sol. Elle est connectée par un circuit en boucle à (2) un système de pompage et d'analyse en 
continu par spectrométrie infra-rouge de la concentration en CO2, lui-même relié à (3) un 
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 convertisseur analogique - numérique, et enfin à (4) un ordinateur miniature permettant de 
visualiser en temps réel la courbe d'évolution de la concentration de CO2 en fonction du 
temps. On obtient une courbe qui se stabilise sur un palier qui correspond à la concentration 
du gaz du sol. Selon Parkinson (1981) la tangente calculée dans les premiers instants de 
croissance de cette courbe permet de connaître le flux de CO2 et donc par extension, 
connaissant les dimensions de la chambre, la vitesse de remontée du CO2. 
 
 
Fig. I.9 : Méthode de la chambre d'accumulation pour la mesure des flux de CO2 (d'après Chiodini 
et al., 1996). 
 
Sur un plan pratique, la réalisation d'une mesure par la méthode d'échantillonnage 
statique des flux est un plus lente que la méthode des concentrations, car cette méthode 
nécessite de creuser, aplanir le sol, installer l'appareil, recouvrir puis compacter le tout de 
matériel volcanique de faible granulométrie afin de minimiser la contamination 
atmosphérique. Les conditions d'application sont les mêmes que pour la méthode des 
concentrations, avec une impossibilité d'application dans le cas d'un sol consolidé ou de toute 
surface (telles que les coulées 'aa') ne permettant pas d'éviter une libre contamination 
atmosphérique  
 
 (b) Méthode d'échantillonnage dynamique des flux
  (ou méthode de Gurrieri et Valenza). 
 
Cette technique nécessite l'utilisation d'une sonde spéciale insérée dans le sol à une 
profondeur d'environ 50 cm (Fig. I.10). Cette dernière est constituée d'un tube en acier ouvert 
dans sa partie inférieure et d'un bouchon en caoutchouc dans sa partie supérieure d'où sortent 
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 deux tubes de différentes longueurs. Le plus court permet l'entrée d'air atmosphérique dans la 
sonde et le second est relié par un système de pompage à un spectrophotomètre infrarouge 
permettant d'analyser la concentration en CO2. En pompant à un taux constant, un mélange de 
gaz du sol et d'air se forme à l'intérieur de la sonde. Des tests réalisés en laboratoire ont mis en 
évidence que la "concentration dynamique" de CO2 dans le mélange est directement 
proportionnelle aux flux des gaz du sol. Cette relation de proportionnalité s'écrit sous la 
forme : 
Φ = k . Cd 
où Φ est le flux de CO2, Cd est la "concentration dynamique" du CO2 dans le mélange et k est 
une constante empirique. Celle-ci dépend de la géométrie de la sonde, du débit de pompage et 
de la perméabilité du sol (Gurrieri et Valenza, 1988 ; Giammanco et al., 1995). 
 
 
 
Fig. I.10 : Schéma du système d'échantillonnage et d'analyse utilisé pour la mesure dynamique de 
la concentration en CO2 dans le sol (d'après Giammanco et al., 1997). 
 
(4) Résultats d'études en gaz du sol 
 
Comme énoncé dans le sous-chapitre (1), la faible solubilité du CO2 dans les liquides 
silicatés et sa faible réactivité dans les processus d'interaction eau-roche, facilite son 
exsolution en profondeur et son ascension, parfois à des distances éloignées des cratères 
actifs. En effet, les travaux effectués sur le Vulcano (Baubron et al., 1990) et sur l’Etna par 
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 Allard et al. (1991), suivis de ceux de D’Alessandro et al. (1997), Giammanco et al. (1998), 
ont mis en évidence qu’il existe un dégazage diffus en CO2 très significatif sur les flancs de 
ces volcans, jusqu'à une dizaine de kilomètres de distance des cratères sommitaux dans le cas 
de l'Etna (Fig. I.11). Ainsi, l'étude du CO2 en gaz du sol peut être porteuse d'information à 
l'échelle de tout un édifice volcanique et les secteurs anomaliques sont le plus souvent 
interprétables en termes de changements de perméabilité du sous-sol. 
L’étude du dégazage des flancs d'un édifice volcanique est importante pour effectuer 
des bilans de dégazage ainsi que pour des objectifs de surveillance. Par exemple, les flancs 
peuvent dégazer des grandes quantités de CO2 dans l’atmosphère, et des changements dans les 
concentrations de gaz du sol peuvent être parfois corrélés avec l’activité sismique et 
volcanique (Baubron et al., 1991 ; Barberi et Carapezza, 1994 ; Thomas et al., 1986 ; 
Heiligmann et al., 1997). En effet, les gaz du sol peuvent subir des variations par le biais de 
processus qui provoquent des contraintes dans le sol, changeant l’espace des pores et le 
volume des fractures (Giammanco et al., 1997). D'autres processus tels que : les variations 
climatiques (vent, pluie, température et humidité du sol), les variations de pression 
atmosphérique, ou des déformations d’édifice volcanique, peuvent avoir des effets 
significatifs sur les concentrations en gaz du sol (King 1980 ; Shapiro et al., 1980 ; Schery et 
Petschek, 1983 ; Hinkle, 1990 ; Baubron et al., 1991 ; Badalamenti et al., 1993 ; Heiligmann 
et al., 1997 ; Giammanco et al., 1998). 
D'une manière générale, les profils réalisés en gaz du sol dans des aires volcaniques 
ont permis d'identifier des phénomènes de dégazage préférentiel le long de failles actives 
souvent d'extension régionale (Fig. I.12 et Fig. I.13), tel que le long de la faille Pernicana sur 
le flanc Est de l'Etna (Giammanco et al., 1997 ; Anzà et al., 1993), le long de la faille Arso 
traversant l'île d'Ustica (Etiope et al., 1999 : Fig. I.12), le long des failles Kameni et 
Kolumbos recoupant la caldeira de Santorin (Barberi et Carapezza, 1994 : Fig. I.13), ou le 
long de la faille de la Ty passant par le dôme de la Soufrière de la Guadeloupe (Allard et al., 
1998).     
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Fig. I.11. Profil aéroporté des concentrations 
en CO2 et SO2 sous le vent de l'Etna, à 
l'intérieur et à l'extérieur du panache 
volcanique visible. Le profil révèle la large 
anomalie en CO2 dûe au dégazage 
magmatique diffus à travers les flancs du 
volcan.  
Fig. I.12 : Carte structurale et de 
concentration en CO2 des gaz du sol sur l'île 
d'Ustica (d'après Etiope et al., 1999). 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Fig. I.13 : Carte structurale et profil de 
concentration en CO2 des gaz du sol sur l'île 
de Santorin (d'après Barberi et Carapezza, 
1994). 
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 I.C.2.  Géochimie des eaux 
 
La surveillance géochimique des eaux géothermales occupe une place importante en 
surveillance volcanologique aussi bien dans le cas de surveillance routinière que dans le cas 
d'inaccessibilité à l'aire cratérique (pour des raisons aussi bien topographiques qu'en cas de 
crise éruptive). 
Chaque système géothermal présente des caractéristiques distinctes qui se reflètent 
dans la chimie des fluides géothermaux et dont l'étude permet de fournir une information sur 
des conditions profondes et des processus non investigables par des techniques géologiques 
ou géophysiques. Les eaux géothermales sont classiquement associées à une phase gazeuse 
sous forme exsolvée ou sous forme dissoute. 
Les objectifs en géochimie sont d'une part d'obtenir un modèle sur l'origine et les 
interactions de ces eaux géothermales et d'autre part de connaître les conditions thermiques 
régnant au sein du réservoir géothermal (Giggenbach, 1988). L'origine de ces fluides est le 
plus souvent abordée par le biais de la géochimie isotopique (ex : δD et δ18O), ainsi que par le 
biais des constituants inertes tels que les gaz nobles (He, Ar, etc..) ou peu réactifs tels que Cl, 
B, Li, Rb, Cs et N2. Il est ainsi possible de modéliser la proportion de différentes composantes 
(météorique, marine, magmatique, hydrothermale, hypersaline) susceptibles d'avoir interagi 
dans la formation des eaux affleurant en surface. 
En revanche, les espèces chimiquement réactives telles que Na, K, Mg, Ca, et SiO2 
sont utilisées comme géothermomètres car ces éléments prennent part aux interactions entre 
les minéraux des roches alumino-silicatées et les fluides dans des rapports dépendant 
étroitement de la température. 
 
La classification des eaux au sein d'un diagramme ternaire (Cl-, SO42-, HCO3-) basée 
sur l'anion dominant permet également une approche de leurs origines. On distingue ainsi les 
eaux chlorurées, sulfatées et bicarbonatées. 
 
* Les eaux chlorurées sont typiquement la signature de fluides géothermaux issus de 
réservoirs profonds, le plus souvent associées aux systèmes géothermaux de haute 
température. Elles se manifestent le plus souvent sous forme de sources chaudes et geysers. 
Leurs abondantes concentrations en solides dissous (TDS : Total Dissolved Solids) comprises 
entre ~ 3000 et 5000 mg/kg peut conduire à des concrétions siliceuses ou à des salines ou 
saumures. Dans le premier cas, de l'opaline, de la cristobalite, de la geyserite et du quartz se 
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 déposent souvent aux allentours de ces sources en ébullition ou proches du point d'ébullition 
(ex : Norris Geyser Basin (Yellowstone) et Waiotapu (Nouvelle-Zélande)). Dans les deux 
autres cas, les fluides chlorurés des salines ou saumures sont susceptibles d'évoluer dans le 
système hydrothermal en séquences évaporitiques (ex : Cerro Prieto, Mexique TDS = ~ 
40.000 mg/kg ; Salton Sea, Californie TDS = ~300. 000 mg/kg).  
En ce qui concerne les autres constituants majeurs des eaux chlorurées, sodium et 
potassium pour les cations, et silice et bore pour les anions présentent des concentrations 
particulièrement élevées. Le pH de ces eaux fluctue autour d'un pH neutre. Le principal gaz 
dissous est le dioxyde de carbone. L'hydrogène sulfuré y est également présent, mais en 
quantité bien inférieure.  
 
* Les eaux sulfatées caractérisent les fluides superficiels (aquifères perchés ou 
infiltration d'eaux météoriques formées par la condensation de gaz géothermaux près de la 
surface (< 100 m) dans un contexte oxydant). L'ion dominant sulfate de ces eaux se forme par 
oxydation de l'hydrogène sulfuré dissous : 
H2S(g) + 2O2(aq) ↔ 2H+(aq) + SO42-(aq)
Cette réaction couplée à la dissolution du dioxyde de carbone : 
CO2(g) + H2O(l) ↔ H2CO3(aq) ↔ H+(aq) + HCO3-(aq) ↔ 2H+(aq) + CO32-(aq)
conduit à la création d'eau acides, dont le pH est généralement inférieur à 2. 
D'autres constituants volatils s'exsolvant des fluides profonds en état d'ébullition 
peuvent également se condenser dans ces eaux (tel que NH3, As, ou B) et atteindre des 
concentrations importantes. Près de la surface, ces eaux chaudes acides ont le pouvoir de 
lessiver les silicates et ions métalliques (Na, K, Mg, Ca, Al, Fe, etc...) des roches 
environnantes, et peuvent acquérir ainsi de fortes concentrations pour divers de ces éléments. 
Finalement ces eaux peuvent aboutir à l'alimentation de lacs (ex : Kawah Ijen) ou de sources 
caractérisés parfois par des flux de vapeur élevés. Toutefois elles peuvent également s'infiltrer 
à nouveau le long de failles au sein du système géothermal. Elles y sont réchauffées, 
contribuent à l'altération des roches, se mélangent et remontent avec les eaux chlorurées 
(comme par exemple dans de nombreux champs géothermaux aux Philippines).  
 
* Les eaux carbonatées sont issues de la condensation des gaz dans des terrains en 
sub-surface faiblement oxygénés. De tels fluides peuvent se localiser sous la forme d'une zone 
de condensats perchée à l'aplomb du système géothermal, et se rencontrent d'une manière 
commune en marge des champs géothermaux. Ces eaux sont hautement réactives et possèdent 
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 de ce fait des pH quasiment neutres par réaction de perte de protons avec les roches 
encaissantes conduisant à des eaux enrichies en carbonate et sodium. Les manifestations les 
plus caractéristiques sont des sources tièdes à chaudes associées à des dépôts de travertins 
(CaCO3). 
 
Un modèle de circulation des différents types d'eau (chlorurées, sulfatées et 
carbonatées) affleurant à l'aplomb du système hydrothermal d'un volcan actif est présenté en 
figure I.14. L'alimentation en eau se réalise principalement dans les parties basses de l'édifice 
par infiltration d'eau météorique, se réchauffe à proximité du corps magmatique, et remonte 
au sein de l'édifice suivant différentes voies de majeure perméabilité.  
 
 
Figure I.14 : Modèle de circulation des fluides au sein d'un système hydrothermal d'un volcan actif (d'après 
Nickolson, 1993). 
 
 
 
 
 
  52
 I.D. Approche géophysique 
 
Différentes propriétés physiques peuvent être utilisées pour localiser les fluides chauds 
et minéralisés circulant au sein des systèmes hydrothermaux. 
(1) La température élevée des fluides remontant vers la surface ou la sub-surface peut 
être identifiée par imagerie infrarouge ou par cartographie thermique au sol. 
(2) Le mouvement des fluides hydrothermaux au sein des cellules convectives est la 
source d'ondes caractéristiques de basse fréquence ou de signaux mono-fréquence 
identifiables en sismologie. 
(3) La forte conductivité électrique des fluides hydrothermaux obtenue via les 
interactions eau-roche à haute température est identifiable par diverses méthodes 
d'investigation géoélectrique. 
(4) Les effets électrocinétiques à l'aplomb des remontées hydrothermales sont 
identifiables par la  méthode de polarisation spontanée. 
 
I.D.1. Thermométrie par imagerie et cartographie au sol 
 
Une étude par spectrométrie infrarouge par survol aérien ou données satellitaires 
permet d'obtenir une cartographie précise des roches chaudes hydrothermalement altérées 
(Teggi et al., 1995 ; Crowley et Zimbelman, 1997; Harris et Stevenson, 1997). Par étude au 
sol, une cartographie de la surface peut être réalisée par thermométrie infrarouge (Harris et 
Maciejewski, 2000). Toutefois cette méthode nécessite d'être appliquée à des zones 
particulièrement chaudes de type fumerolles. Dans le cas d'anomalies thermiques de moindre 
puissance où la vapeur d'eau condense en sub-surface et ne donne pas lieu à une zone 
fumerollienne observable, il est préférable que la température soit prise à quelques dizaines de 
centimètres de profondeur. Dans ce cas, les mesures thermiques sont prises nécessairement à 
l'aide d'une sonde thermocouple, à une profondeur donnée. Généralement ces mesures 
s'effectuent à une trentaine de centimètres de profondeur, ce qui est suffisant pour réduire de 
manière significative les perturbations externes liées au refroidissement atmosphérique 
conductif (diurne et saisonnier) et convectif (Aubert et Baubron, 1988). 
 
I.D.2. Mouvement de fluides par sismique 
 
Le mouvement des fluides au sein des systèmes hydrothermaux est la source de deux 
types de signaux particuliers : (1) les signaux LP (longue période) (Chouet, 1988 ; 1992 ; 
1996) et (2) les signaux de type tornillo. 
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 (1) Les signaux longue période (entre 0,2 et 2 s) localisés à faible profondeur sont 
attribués à des perturbations occasionées dans le système hydrothermal, dans la région 
possédant une dominante de vapeur (Chouet, 1996). 
(2) Les signaux de type tornillo sont également générés par la présence de la phase 
fluide. Ils ont été décrits pour la première fois sur le Galeras (Narvaez et al., 1997 ; Gomez et 
Torres, 1997) et se caractérisent par une forme d'onde mono fréquence, une longue coda de 
plusieurs minutes, une faible amplitude comparée à la durée du signal et une lente 
décroissance de la coda. 
Par le biais de la tomographie sismique, il est possible de détecter des zones fortement 
altérées par l'activité hydrothermale correspondant aux zones de chute de vitesse des ondes P 
(Power et al., 1998). 
 
I.D.3. Propriétés électriques conductrices et géoélectricité  
 
De nombreuses méthodes géoélectriques, (sondages électriques ou méthodes 
électromagnétiques : AMT (Audiomagnétotellurique), VLF (Very Low Frequency), ou 
TDEM (Time Domain Electromagnetism)), sont utilisées sur des sites volcaniques afin 
d'étudier leurs structures (Zohdy et al., 1973 ; Anderson et Johnson, 1979 ; Benderitter et 
Gérard, 1984 ; Gex, 1992 ; Ritz et al., 1997 ; Descloitres, 1998 ; Kagiyama et al., 1998 ;  
Lénat et al., 2000). Elles fournissent une image de la distribution des résistivités dans le sous-
sol, c'est à dire de la difficulté plus ou moins grande pour un courant électrique de traverser un 
corps. D'une manière générale, la résistivité des roches dépend peu de leur composition 
minéralogique, mais plutôt de leur porosité effective (pores interconnectés) et de la résistivité 
du fluide qu'elles contiennent. 
On distingue deux types de résistivité : (1) de type métallique et (2) de type 
électrolytique. 
(1) Dans un métal, des électrons libres peuvent se déplacer dans le cristal métallique. 
La résistivité sera donc faible. Très peu de roches ont des résistivités métalliques. C'est le cas 
de certains minéraux (ex: pyrite, galène).  
(2) Dans un électrolyte, les ions peuvent se déplacer sous l'influence du courant. Ces 
derniers étant plus gros donc moins mobiles que les électrons, la résistivité d'un électrolyte 
sera beaucoup plus forte que celle d'un métal. Toutes les roches, ou presque, ont des 
résistivités de type électrolytique. La résistivité sera donc fonction de la teneur en eau de la 
roche (fig. I.15).  
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 Ainsi, les principaux facteurs déterminant la résistivité d'une roche seront (1) sa 
porosité effective ou interconnectée, (2) son degré de saturation en fluides, et (3) la résistivité 
du fluide.  
(1) Les roches volcaniques montrent une large gamme de porosités. Sous le poids d'un 
édifice volcanique, cette dernière tend à décroître par compression des fractures et des pores 
(Ryan, 1987), ce qui contribue à un accroissement de la résistivité en profondeur. 
(2) Le degré de saturation en eau est généralement contrôlé par les conditions 
hydrogéologiques. Sur la plupart des volcans boucliers basaltiques, par exemple, un contraste 
remarquable de résistivité est présent à la transition entre la zone vadose, où les roches sont 
humides, et la zone sous l'aquifère, où les roches sont saturées en eau.  
(3) La résistivité de l'eau dépend de la concentration du contenu en ions et de sa 
température. Par exemple, à température ambiante, la résistivité de l'eau météorique s'étend de 
30 à 103 Ω.m, alors que la résistivité de l'eau de mer est d'environ 0.3 Ω.m. Si la température 
d'une solution diluée de sel (exemple NaCl) augmente (Quist et Marshall, 1968) d'une 
température d'environ 20 à 300°C, sa résistivité diminue environ d'un facteur 7. Au-dessus de 
ce seuil de température, la résistivité de la solution augmente en raison de l'augmentation de la 
teneur en eau sous forme vapeur. Pour ce qui est des magmas, la résistivité est connue, aussi 
bien par des mesures de terrain (Frischknecht, 1967) qu'en laboratoire (Murase et McBirney, 
1973 ; Rai et Manghnani, 1977 ; Bernard, 1999), et fluctue entre 20 et moins d' 1 Ω.m. 
 
Objet géologique Résistivité (ohm.m) 
Cuivre 10-6
Pyrite 10-3
Graphite 3.10-4
Eau de mer 0,3 
Marnes + eau salée 0,5 – 10 
Eau de rivière 50 
Argiles et schistes 50 – 500 
Calcaires 100 - 5.000 
Roches éruptives, intrusives et métamorphiques 1.000 - 10.000 
Glace 108
 
Fig. I.15 : Tableau donnant quelques ordres de grandeur des résistivités pour les principaux types 
de roches ainsi que pour certains fluides (d'après Mechler, 1988). 
 
Au sein de volcans actifs, les systèmes hydrothermaux sont le siège d'une intense 
altération qui provoque une réduction de la porosité, par la formation de zéolithes et de 
minéraux argileux le long de fractures ou à l'intérieur de cette porosité. Toutefois ces 
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 systèmes se caractérisent par une plus faible résistivité due à la fois à la présence de minéraux 
hydratés et à une température plus élevée (Halbwachs, 1983). Un schéma d'un modèle de 
distribution des résistivités au sein d'un système volcanique actif est donné en figure I.16. 
 
 
Figure I.16 : Modèle géoélectrique idéalisé d'un volcan. Les valeurs des gammes de résistivité sont données 
seulement pour montrer les tendances générales dans des terrains volcaniques. Des valeurs à l'extérieur de ces 
gammes de valeurs peuvent être rencontrées pour des conditions lithologiques et hydrogéologiques spécifiques. 
(d'après Lénat, 1995). 
 
 
I.D.4. Polarisation spontanée (PS) 
 
Nous allons détailler plus particulièrement la méthode PS qui constitue, avec celle des 
gaz du sol, le tronc commun de l'étude réalisée dans ce mémoire. 
a) Bref historique de la PS 
 
La PS a pour objectif d'étudier les différences de potentiel électrique naturel qui 
existent dans le sol. Tout comme la méthode des gaz du sol, la PS a été inventée et utilisée 
tout d'abord pour des applications dans le domaine de la prospection minière. L’origine de 
cette méthode remonte à 1830, où elle a fait l’objet d’une publication de Fox sur des 
expériences réalisées sur des gîtes métallifères. Toutefois, la façon d’opérer au moyen 
d’électrodes constituées de plaques de cuivre (parfois cuivre et zinc) montre que les courants 
mis en évidence devaient essentiellement être dûs à la polarisation des électrodes. Ce n’est 
qu’en 1882 que Barus, reprenant la méthode de Fox, constate que même loin de toute 
minéralisation, les réactions électriques dues aux électrodes de cuivre sont très vives, et par 
conséquent doivent masquer les potentiels dus aux minerais eux-mêmes. Il développe alors 
une électrode impolarisable de zinc amalgamé, où le contact avec le sol se fait par 
l'intermédiaire d'une solution de sulfate de zinc imbibant une membrane poreuse. Ce pas 
décisif permet de s'affranchir de certains phénomènes électrochimiques parasites et de 
mesurer les différences de potentiels dues essentiellement au passage des courants engendrés 
par les minerais. Les électrodes actuelles s'inspirent d'ailleurs toujours du même principe. 
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 Cependant, la faible amplitude des anomalies obtenues sur des minéralisations de galène, 
pyrite, argent natif et or, laissent sceptique l'auteur sur son utilisation en prospection. C'est en 
1920, grâce à Schlumberger, que les phénomènes de polarisation spontanée ont été mis en 
évidence de façon claire et que la méthode a commencé à être considérée comme un véritable 
outil de prospection minière, et par la suite pétrolière dans les diagraphies des forages. La PS 
s'est ensuite diversifiée avec des applications en hydrogéologie dès la fin des années 60 dans 
le but de déterminer les circulations préférentielles d'eaux souterraines. Parallèlement, c'est au 
cours des grands projets de recherche géothermique dans les années 70 et 80 qu'ont été mis en 
évidence des anomalies PS de grande amplitude associées à des anomalies thermiques 
superficielles et à des structures volcaniques actives. Plus récemment, l'intérêt s'est porté sur 
la PS dans le cadre de la surveillance afin d'estimer ses potentialités pour détecter des 
variations dans la circulation des fluides comme de possibles précurseurs d'éruptions 
volcaniques ou de tremblements de terre. 
b) Matériel utilisé en PS 
 
Un des grands intérêts de la méthode PS tient dans sa facilité de mise en oeuvre et 
dans sa légèreté. Mesurer des différences de potentiels électriques nécessite comme matériel : 
un voltmètre, une paire d'électrodes et des fils de liaison. 
Les voltmètres traditionnellement utilisés possèdent une résolution du millivolt ou du 
dixième de millivolt et une très haute impédance interne (>1010Ω) afin de s'affranchir des 
potentiels parasites liés aux possibles fortes impédances de contact électrode/sol. Les 
électrodes sont de types impolarisables. Elles sont constituées d'un couple métal/sel de ce 
métal. Le contact avec le sol se réalise par le biais d'une membrane plus ou moins poreuse. En 
prospection, la porosité peut être relativement élevée afin de permettre un meilleur contact 
électrode/sol par percolation de l'électrolyte au travers de la membrane, alors qu'en 
surveillance la pérennité d'une électrode sur un temps relativement long nécessite l'emploi 
d'électrode sans perte d'électrolyte (Perrier et al., 1997 ; Clerc et al., 1998). 
Dans le cadre de ce mémoire, l'ensemble des mesures a été effectué avec des 
électrodes de type Cu/CuSO4 (Fig. I.17). Ces dernières sont constituées d'un tube en PVC 
bouché à l'extrémité supérieure par un bouchon en caoutchouc et à l'extrémité inférieure par 
une membrane poreuse constituée de bois de hêtre. A l'intérieur de l'électrode une tige en 
cuivre plonge dans une solution saturée de CuSO4. En forçant sur le bouchon en caoutchouc, 
on fait pression sur le liquide qui percole doucement au travers de l'extrémité en bois, ce qui 
assure un parfait contact avec le sol. 
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   Fig. I.17 : Schéma du dispositif utilisé pour les mesures de PS, constitué d'un dérouleur contenant du câble 
électrique, de deux électrodes de type Cu/CuSO4 et d'un voltmètre de haute impédance. 
 
c) Génération du signal PS 
 
La surface terrestre recèle des différences de potentiels électriques notables créées à la 
fois par des courants continus d'origine externe et par des courants d'origine interne. Dans le 
cadre de notre thématique de recherche sur les systèmes hydrothermaux nous allons nous 
intéresser uniquement à cette deuxième catégorie de potentiels, présentant des anomalies de 
plus courte longueur d’onde allant de l’échelle métrique à pluri-kilométrique. Une des 
grandes problématiques de la méthode PS réside dans le caractère multifactoriel des 
mécanismes sources susceptibles de générer une différence de potentiel. En contexte 
géologique, ces mécanismes sont d'ordre : (1) électrochimique, (2) thermoélectrique ou (3) 
électrocinétique. 
(1) Couplage électrochimique 
 
Le couplage électrochimique répond au principe d'une pile de concentration et génère, 
via les échanges ioniques, un potentiel électrique. De tels effets ont été mis en évidence aussi 
bien dans le cadre de la prospection minière qu'en prospection pétrolière. Dans le premier cas, 
des lentilles de minerais sulfurés ont été détectées à l'aplomb d'anomalies de PS de plusieurs 
centaines de mV (Fig. I.18), et dans le second cas, la création d'une ddp est due à des 
différences de salinité entre la boue remplissant le trou de la sonde et les eaux des formations 
traversées. En contexte géothermique, ces phénomènes électrochimiques sont toutefois 
considérés comme faibles (de l'ordre de la dizaine de mV). Le signe de ces anomalies (le plus 
souvent négatives) ainsi que leur longueur d'onde permet également de les distinguer des 
signaux d'origine thermoélectrique ou électrocinétique. 
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Fig. I.18 : Mécanisme de polarisation spontanée par couplage électrochimique dans la pyrite (d'après Sato et 
Mooney, 1960). 
 
(2) Couplage thermoélectrique 
 
Le couplage thermoélectrique correspond à l'apparition d'un gradient de potentiel 
électrique dans une roche lorsque celle-ci est soumise à un gradient de température (Fig. I.19) 
(Nourbehecht, 1963 ; Corwin, 1976 ; Corwin et Hoover, 1979). C'est la diffusion thermique 
d'ions qui est responsable de l'apparition de cette différence de potentiel. 
On définit la notion de coefficient de couplage thermoélectrique (CT) comme étant le 
rapport de la différence de potentiel électrique sur la différence de température (∆V/∆T). Ces 
coefficients, qui sont fonction de la nature de l'échantillon, ont été approchés 
expérimentalement. Corwin et Hoover (1979) fournissent diverses valeurs de CT relevées dans 
la littérature, allant de 0,1 à 1,5 mV/°C. Pour des échantillons provenant de forages effectués 
dans le champ géothermique de Cerro Prieto (Basse Californie), Fitterman et Corwin (1982) 
rapportent des CT d'au maximum 0,14 mV/°C. Pour les roches volcaniques, on admet en 
général que la valeur des CT est de l'ordre de 0,2 mV/°C même si leur connaissance in situ 
reste toutefois du domaine de l'hypothétique. Il apparaît que, même si cet effet 
thermoélectrique n'est pas considéré comme prépondérant, il doit être pris en compte dans la 
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 simple mesure où de forts gradients thermiques sont inévitables dans des zones géothermales 
(Fitterman et Corwin, 1982 ; Fitterman, 1983). 
 
 
 
Fig. I.19 : Schéma d'un potentiel thermoélectrique produit par un corps chaud (d'après 
Nourbehecht, 1963). 
 
(3) Couplage électrocinétique  
 
Le couplage électrocinétique se forme par simple percolation d'un fluide dans un 
milieu poreux par mouvement relatif entre les phases solides et liquides. Le paramètre clef 
gérant ce phénomène est le potentiel ζ (zéta) qui représente grossièrement le potentiel 
électrique à l'interface solide/liquide. Le modèle couramment accepté pour expliquer le 
phénomène électrocinétique est le modèle de distribution ionique à l'interface solide-liquide 
proposé par Stern, 1924 ; Ishido et Mizutani, 1981, et Morgan et al., 1989. Dans ce modèle 
(Fig. I.20), la surface des minéraux chargés négativement est recouverte d'un excès de charges 
positives fixes provenant de réactions chimiques entre ceux-ci et la phase aqueuse (par 
exemple des réactions acido-basiques pour les groupes de surface silanols et aluminols des 
silicates et alumino-silicates). Cet excès de charges positives fixes est neutralisé, dans son 
voisinage immédiat, par un excès de contre-ions, de charge opposée à la charge de surface, et 
provenant de la solution aqueuse. Cette organisation spatiale des ions porte le nom de double 
couche électrique (ou DCE). Lorsque la solution aqueuse s'écoule au travers du milieu 
poreux, les contre-ions sont entraînés par circulation de la solution aqueuse. Il en résulte un 
phénomène de polarisation à l'échelle du milieu poreux. C'est ce phénomène qui est appelé 
électrofiltration (Overbeek, 1952 ; Revil, 2000). Dans le détail, la DCE peut être divisée en 
une couche interne appelée couche de Stern où les ions sont fixés au solide, et une couche 
externe ou couche diffuse de Gouy où les ions obéissent à la loi de Boltzman. La couche de 
Stern est elle même subdivisée en deux couches ioniques : (1) le plan interne de Helmholtz 
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 (IHP) constitué essentiellent d'ions partiellement dissous et (2) le plan externe de Helmholtz 
(OHP) occupé par des ions hydratés. Un exemple de variation du potentiel électrique au sein 
du fluide par rapport à l'éloignement de la surface solide est montré en fig. I.20. 
 
 
Fig. I.20 : Modèle de distribution de charges et de variation du potentiel à l'interface minéral-solution, où ζ 
représente le potentiel zéta sur le plan de glissement S, φ0 est le potentiel de surface, et IHP et OHP sont, 
respectivement les plans internes et externes de Helmholtz (d'après Stern, 1924, et Ishido et Mizutani, 1981).  
 
En présence d'un mouvement relatif entre le solide et le fluide, la partie diffuse externe 
de la DCE peut être cisaillée de la partie interne qui est fixée au solide. Le potentiel électrique 
sur le plan de cisaillement est appelé le potentiel ζ qui est un paramètre fondamental dans la 
mesure des potentiels d'électrofiltration. Dans le cas d'un flux laminaire percolant à l'intérieur 
d'un tube en présence d'une DCE, le potentiel d'électrofiltration peut être décrit par l'équation 
d'Helmholtz-Smoluchowski. Le mouvement des ions externes à la DCE induisent un courant 
de convection I' (en A) donné par l'équation : 
I' = - G . (ε . ξ) / η . ∆P 
où ∆P (en Pa) est la différence de pression induite par le flux de fluide, ε (en F.m-1) est la     
constante diélectrique du fluide, ξ (en V) est le potentiel zéta, η (en Pa.s) est la viscosité du 
fluide et G est le facteur géométrique. 
A l'équilibre, le courant de convection est compensé par la loi d'ohm de conduction I 
donné par l'équation : 
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 I = G σ ∆V 
où ∆V (en V) est la différence de potentiel et σ (en Ω-1.m-1) est la conductivité électrique du 
fluide. A l'équilibre, I et I' sont égaux mais de signe opposé et l'équation d'Helmoltz-
Smoluchowski est donné par : 
∆V = (ε ξ) / (η σ) . ∆P 
Il est important de ne pas perdre de vue que cette équation est valable seulement sous 
certaines conditions, et que le potentiel d'électrofiltration est la résultante d'un équilibre entre 
des flux d'ions soumis à des forces électrostatiques, chimiques et de convection (vitesse du 
fluide). Ainsi, pour un milieu géométrique poreux complexe, une telle équation constitue 
seulement une approximation. 
Le rapport ∆V/∆P est communément appelé coefficient de couplage d'électrofiltration 
Cs, ou plus simplement coefficient de couplage : 
Cs = ∆V / ∆P = (ε ξ) / (η σ) 
Le paramètre Cs a été mesuré, et ξ déduit expérimentalement sur de nombreux 
systèmes minéral, roche ou poudre-eau (Ahmad, 1963 ; Ishido et Mizutani, 1981 ; Massenet, 
1983 ; Morgan et al., 1989 ; Jouniaux et Pozzi, 1995 ; Jouniaux et Pozzi, 1997 ; Lorne et al., 
1999a ; Lorne et al., 1999b). Tous deux varient avec l'ensemble des paramètres régissant 
l'attraction ionique à la surface de la roche et dépendent donc directement de la nature des 
roches traversées par le fluide.  
Récemment, des études réalisées sur des roches volcaniques provenant de la Montagne 
Pelée (Jouniaux et al., 2000) ont montré que le coefficient de couplage est fortement 
dépendant des variations de conductivité de surface. 
En ce qui concerne le potentiel ξ, le principal facteur influençant son amplitude 
seraient les réactions d'absorption des ions H+ (Ishido et Mizutani, 1981).  
Récemment, un modèle du potentiel d'électrofiltration dans un milieu poreux a été 
élaboré sur des bases théoriques (Revil et al., 1999a). Ce dernier permet le calcul du potentiel 
ξ et de la conductance spécifique de surface en considérant à l'échelle atomique le cas d'un 
matériel poreux silicaté parcouru par un électrolyte de type NaCl. Ce modèle se base sur les 
équations régissant les intéractions géochimiques minéral/fluide, en fonction des paramètres 
tels que le pH, la salinité, la température, la saturation en eau et en gaz, la distribution de la 
taille des grains et la porosité de la roche. Parmi les résultats obtenus, on peut noter que le 
potentiel ξ croît, en valeur absolue, avec la température et le pH, et décroît avec la salinité. 
Expérimentalement, des relations ont également pu être établies entre le potentiel ξ et la 
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 température (Ishido et Mizutani, 1981), le pH (Lorne et al., 1999a ; Lorne et al., 1999b) et la 
salinité (Pride et Morgan, 1991). 
Ce modèle, appliqué à l'échelle d'objets géologiques tels que les systèmes 
hydrothermaux, peut fournir une explication quantifiée de la présence d'anomalies à l'échelle 
pluri-kilométrique (Revil et al., 1999b). 
d) Données de terrain 
 
L'objectif de ce sous-chapitre est de présenter l'état des connaissances de la méthode 
PS au travers d'exemples de terrain. Nous nous concentrerons sur les différences de potentiels 
générées par électrofiltration qui nous intéressent plus particulièrement dans le cadre de notre 
thématique d'étude des systèmes hydrothermaux. 
Nous allons donc parcourir deux grands domaines où a été appliquée la PS : (1) en 
hydrogéologie et (2) en volcanologie. 
(1) PS en hydrogéologie 
 
Diverses études réalisées depuis la fin des années 70 ont mis en évidence que la 
cartographie PS permet d'identifier les écoulements d'eau souterraine et en particulier : (1) les 
variations de profondeur de la nappe aquifère, (2) les limites de bassins versants, et (3) les 
axes privilégiés de circulation. 
Une relation inverse et linéaire entre PS et altitude a été mise en évidence sur divers 
volcans dans des zones non affectées par la convection hydrothermale : sur l'Adagdak 
(Corwin et Hoover, 1979), le Kilauea (Zablocki, 1978 ; Jackson et Kauahikaua, 1987), le 
Piton de la Fournaise (Aubert et al., 1993 ; Boubekraoui et al., 1998) et la chaîne des Puys 
(Fournier, 1989 ; Aubert et al., 1990 ; Aubert et al., 1991; Aubert et Atangana, 1996). Cette 
relation entre PS et altitude est de la forme : 
∆V = Ce . h + A 
où ∆V est la différence de potentiel (en mV), Ce est le coefficient directeur de la droite reliant 
la PS à l'altitude (en mV/m), h est l'altitude (en m), et A est une constante. Dans le cas de 
travaux effectués dans des zones cotières, où l'aquifère se jette au niveau de la mer, il est 
courant de prendre le potentiel de référence en bordure de mer et de ce fait, la constante A est 
égale à zéro. Cette proportionalité entre PS et altitude a été mise en relation avec la nappe 
phréatique, toutefois, deux interprétations ont été proposées.  
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 (1) Pour Zablocki (1978), le facteur essentiel est la profondeur de la nappe phréatique : 
celle-ci augmente avec l'altitude, et par conséquent, l'ampleur de l'électrofiltration générée par 
infiltration d'eau météorique depuis la surface jusqu'à la nappe aquifère augmente également. 
(2) En revanche, pour Fournier (1983), l'électrofiltration est créée non pas par l'eau 
d'infiltration, mais par la circulation de la nappe aquifère dont la charge hydraulique augmente 
avec l'altitude. 
Toutefois, d'un point de vue structural, quelque soit le processus à l'origine de la 
différence de potentiel, la présence d'un gradient PS/altitude (Ce) régulier traduit la présence 
d'un milieu simple et homogène. 
Des gradients PS/altitude calculés sur de longs profils réalisés sur des volcans 
boucliers, sur le Kilauea (Jackson et Kauahikaua, 1987) et sur le Piton de la Fournaise (Lénat, 
1987) (Fig. I.21 et I.22) ont montré un coefficient Ce constant sur des distances allant de 
quelques kilomètres à une dizaine de km. Ceci est en parfait accord avec les volcans de point 
chaud qui sont composés exclusivement de basaltes tholéiitiques de composition uniforme. 
 
 
Fig. I.21 : Profil PS effectué sur le Kilauea (d'après 
Jackson et Kauahikaua, 1987)  
 
 
Fig. I.22 : Profil PS effectué sur le Piton de la 
Fournaise (d'après Lénat 1987).
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 Sur le volcan Kilauea, Jackson et Kauahikaua (1987) ont montré par le biais de forages 
que la relation PS/altitude était liée à l'épaisseur de la zone non saturée. La relation liant 
différence de potentiel et altitude est alors de la forme :  
∆V = Cv . ∆L + A 
où ∆V est la différence de potentiel (en mV), Cv est le coefficient directeur de la droite reliant 
la PS à l'épaisseur de la zone non saturée (en mV/m), ∆L est l'altitude (en m), et A est une 
constante. 
Ces résultats, appliqués dans la chaîne des Puys (Fournier, 1989 ; Aubert et al., 1990 ; 
Aubert et al., 1991) ont permis à partir d'une cartographie PS d'apporter une bonne 
représentation 3D des variations d'épaisseur de la zone non saturée. L'étude de cette surface, 
baptisée surface SPS permet de mettre en évidence les limites des bassins versants et son 
modelé renseigne sur la localisation d'écoulement souterrains privilégiés (Aubert et al., 1993). 
(2) PS en volcanologie 
 
Sur des structures volcaniques actives, la PS constitue de toute évidence la méthode la 
plus efficace pour identifier des zones de remontées de fluides, qui ne sont pas couplées à des 
anomalies thermiques repérables en surface. Sur les flancs des édifices volcaniques la 
transition entre zone hydrogéologique et système hydrothermal est particulièrement bien 
marquée car les systèmes hydrothermaux se manifestent en PS par des anomalies positives de 
quelques centaines à quelques milliers de millivolts. En pratique, celà revient à inverser le 
gradient PS/altitude qui passe d'une valeur négative en zone hydrogéologique à une valeur 
positive en zone hydrothermale (Fig. 23). De ce fait, le minimum PS constitue la limite 
d'extension du système hydrothermal. 
Deux mécanismes ont été proposés pour expliquer la création de cette différence de 
potentiel : (1) le couplage électrocinétique dû aux cellules de convection du système 
hydrothermal, associé au (2) couplage thermoélectrique généré par les sources de chaleur au 
sein de l'édifice volcanique. Bien que ces deux sources coexistent au sein d'un système 
hydrothermal, les considérations théoriques (Corwin et Hoover, 1979) suggèrent que la 
différence de potentiel générée par couplage électrocinétique constitue le phénomène 
essentiel. En effet, ces études théoriques montrent que les anomalies générées par 
électrofiltration possèdent une amplitude de plus d'un ordre de grandeur supérieure à celle 
générée par couplage thermoélectrique. 
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Fig. 23 : Relation entre profil PS et système hydrothermal sur le volcan Karthala (Durand, 1997). 
 
Sur un volcan actif, l'étude de ces circulations de fluides par cartographie PS est 
fondamentale aussi bien pour mieux connaître la structuration interne de l'édifice volcanique 
que dans un objectif de surveillance afin d'évaluer l'évolution de son système hydrothermal. 
Ainsi, ce sous-chapitre sera subdivisé en trois sous-parties : les deux premières concernent les 
résultats obtenus en cartographie PS sur (1) les volcans boucliers, (2) les volcans andésitiques 
et la dernière partie concerne (3) la PS utilisée en surveillance. 
(a) Cartographie PS de volcans basaltiques 
 
Quelques volcans basaltiques de type point chaud ont fait l'objet d'investigations PS : 
le Kilauea (Zablocki, 1976 ; Anderson et Johnson, 1979 ; Jackson et Kauahikaua, 1987), le 
Hualalai, (Jackson et Sako, 1981), le Piton de la Fournaise (Lénat, 1987 ; Malengreau et al., 
1994 ; Zlotnicki et al., 1994 ; Michel et Zlotnicki, 1998) et le Karthala (Lénat et al., 1998). 
Ces différentes études ont montré que toutes les anomalies positives PS peuvent être corrélées 
sans ambiguité à des zones anomaliques chaudes en sub-surface.  
Sur le Kilauea qui constitue le premier volcan étudié en PS (Zablocki, 1976) divers 
objets géologiques ont été identifiés en relation avec des anomalies positives en PS : 
- la bordure de pit cratères (ex: L'Halemaumau et pit cratères de la rift zone est) 
- la limite cachée d'escarpement et de système de failles (ex : au sud de la caldeira du 
Kilauea et faille de Koae) 
- l'intrusion de dykes (ex : rift zone SO, et de part et d'autres du cratère du Kilauea Iki),  
- des fissures éruptives (ex : 05/05/1973 et 19/07/1974). 
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 Les études PS menées sur le Piton de la Fournaise ont permis de mettre en évidence 
des anomalies positives analogues à celles rencontrées sur le Kilauea : au niveau du cône 
central (Malengreau et al., 1994 ; Zlotnicki et al., 1994) et sur des fissures éruptives 
caractérisées par un très fort gradient PS (Lénat, 1987) (Fig. I.22). Sur l'Etna, des résultats 
similaires ont été obtenus en recoupant la fissure éruptive du Vulcarolo (Aubert, 1999). 
En ce qui concerne les études menées sur le Karthala (Lénat et al., 1998), celles-ci 
montrent sur le plan structural un important contrôle des anomalies PS positives par les failles 
constituant les remparts de la caldeira. 
Dans ces trois cas d'étude, il est important de noter que les anomalies PS se distinguent 
par un excellent rapport signal/bruit. 
(b) Cartographie PS de volcans d'arcs 
 
Une quinzaine de volcans d'arcs ont également fait l'objet d'études PS : certains par le 
biais de cartographies complètes à l'échelle de tout l'édifice : la Montagne Pelée (Zlotnicki et 
al., 1998), d'autres par une cartographie plus détaillée à proximité de zones actives ou actives 
dans un passé récent : La Soufrière (Pham et al., 1990 ; Zlotnicki et al., 1994), l'Unzen 
(Hashimoto et Tanaka, 1995), l'Usu (Nishida et Tomiya, 1987 ; Matsushima et al., 1990), le 
Stromboli (Ballestracci, 1982) ; le Vulcano (Gex, 1992 ; Di Maio et al., 1996 ; Chébli, 1997), 
la Montaña Blanca, Tenerife (Aubert et Kieffer, 1996), et d'autres par le biais de quelques 
profils effectués sur les flancs de l'édifice : le Mérapi (Aubert et Dana, 1994 ; Aubert et al., 
2000); le Lamongan (Aubert et Dana, 1994); le Colima (Aubert et Lima, 1986), l'Izu-Oshima 
(Ishido et al., 1997), le Villarrica et le Llaima (Muñoz, 1984), l'Etna (Pham et al., 1979 ; 
Pham et al., 1980 ; Aubert et Kieffer, 1984 ; Aubert et al., 1984 ; Massenet et Pham, 1985 ; 
Antraygues et Aubert, 1993 ; Aubert et Dana, 1994 ; Di Maio et Patella, 1994 ; Aubert, 1999). 
Des études ont aussi été menées sur le Vésuve (Di Maio et al., 1997 ; Iuliano et al., 2002). 
Dans tous les cas, deux grandes idées ressortent de ces travaux : 
(1) A l'exception de la montagne Pelée (Zlotnicki et al., 1998), de La Soufrière (Pham, 
1990) et de la Montaña Blanca (Aubert et Kieffer, 1996), toutes les autres cas étudiés 
montrent des anomalies positives associées aux zones sommitales actives. L'hypothèse qui 
peut être avancée pour donner une explication aux trois cas qui font exception à la règle, est 
que les descentes hydriques prendraient le pas sur la convection hydrothermale. Ceci peut 
s'expliquer dans le cas de la Montaña Blanca par une faible activité hydrothermale car la 
dernière activité explosive remonte à 2020 ans BP (Ablay et Marti, 1995) et pour la Montagne 
Pelée par la présence d'éventuels aquifères perchés alimentés par une très forte pluviométrie 
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 (5-6 m/an) qui masqueraient électriquement la présence d'un second conducteur sous-jacent 
constitué par le signal hydrothermal. Dans le cas de la Soufrière, il est intéressant de noter que 
la réitération de la cartographie PS en 1992 par Zlotnicki et al. (1998), 5 ans après celle 
effectuée par Pham et al. (1990) a mis en évidence l'apparition d'importantes anomalies PS 
dans la zone sommitale, non visibles en 1987. Ces résultats montrent à la fois une possible 
variabilité du signal PS et la potentialité de la méthode en outil de surveillance de l'activité 
hydrothermale. 
Lorsque les études PS sont associées à des mesures thermiques et/ou de résistivité, il 
apparait une bonne corrélation entre anomalies positives PS, anomalies thermiques et 
diminution de résistivité (Fig. I.24). 
 
 
Fig. I.24 : Compilation des 9 graphiques soulignant le couplage sur un volcan actif entre une cellule convective 
hydrothermale et une anomalies positive en PS. A,B,C : Kilauea, Hawaii (Zablocki, 1976) ; D: Puhimau, Hawaii 
(Anderson et Johnson, 1979) ; E: Etna, Italie (Antraygues et Aubert, 1993) ; F: Etna, Italie (Aubert et al., 1984) ; 
G: Colima, Mexique (Aubert et Lima, 1986) ; H: Usu, Japon (Nishida et Tomiya, 1987) ; I: Hokkaido Komaga-
Take, Japon (Matsushima et al., 1990).  
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  (2) Le second point important est que la circulation des fluides responsables des 
anomalies PS positives et négatives est fortement influencée par des limites structurales, telles 
que des remparts de caldeiras (Aubert et Kieffer, 1996), les limites de cratères (Aubert et al., 
2000), les structures d'effondrement (Zlotnicki et al., 1998), et les failles régionales (Zlotnicki 
et al., 1994 ; Aubert et Lima, 1986 ; Matsushima et al., 1990). 
(c) La PS utilisée comme méthode de surveillance 
 
Durant cette dernière décennie, un regain d'intérêt a été porté à la PS dans une optique 
de surveillance, aussi bien en volcanologie qu'en sismologie. Dans les deux cas, la recherche 
d'un signal précurseur est basée sur la possibilité de détecter toute perturbation du mouvement 
des fluides, par le biais d'un changement dans la différence de potentiel générée par 
électrofiltration. En volcanologie, toute modification du débit fumerollien devrait ainsi 
entraîner une modification du signal PS. Si on émet l'hypothèse que le débit fumerollien 
dépend, en plus de la quantité d'eau apportée au système hydrothermal, d'une part de la 
perméabilité du terrain situé entre la zone de vaporisation et la surface du sol, et d'autre part 
de la puissance thermique disponible pour vaporiser l'eau météorique infiltrée, deux sources 
associées à l'activité volcanique peuvent être à l'origine de telles variations : (1) la 
déformation d'un édifice qui va entraîner l'ouverture ou la fermeture de fissures, et par 
conséquent va perturber les circulations hydrothermales et (2) l'augmentation de la pression 
des fluides dans les cellules de convection par augmentation de la puissance thermique lors de 
la mise en place des intrusions magmatiques dans l'infrastructure superficielle. 
De telles variations PS produites par phénomène d'électrofiltration et associées à un 
événement éruptif ont été observées aussi bien dans le cas de réitération de profils (sur le 
Kilauea (Zablocki, 1976) (Fig. I.24A), l'Etna (Aubert et Kieffer, 1984)) que dans le cas de 
dispositifs de surveillance en continu (Le Piton de la Fournaise, (Lénat, 1987)). 
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 Chapitre II. Contexte géologique de l’étude 
 
 
 
Ce chapitre a pour objectif de présenter le contexte géodynamique et géologique des 
deux édifices volcaniques qui ont été choisi comme objet pour cette étude : le Misti (au 
Pérou) et le Stromboli (en Italie). 
 
II.A. Le volcan Misti (Sud Pérou) 
 
 
 
 
 
Photo II.1 : Le volcan Misti (5822 m d'altitude) avec en premier plan la ville d'Arequipa (~2300 m d'altitude) 
dont le centre ville est situé à 17 km du sommet. Photo : A. Finizola. 
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 II.A.1.  Esquisse du volcanisme des Andes centrales 
 
a) Grands traits morphostructuraux et tectoniques de la 
cordillère andine  
 
La cordillère andine correspond à un vaste système montagneux de près de 8000 km 
de long s’étendant depuis la mer des Caraïbes (Vénézuela) jusqu’à la Terre de Feu (Chili) 
(Fig. II.1). Elle occupe la partie occidentale du continent sud-américain à l’ouest de l’avant 
pays stable représenté par les cratons guyanais et brésiliens. La largeur de la chaîne varie de 
300 km au nord de la déflexion de Huancabamba (5°S, près de la frontière Pérou-Equateur) à 
800 km au niveau du coude d’Arica (près de la frontière Pérou-Chili). Cet orogène est le fruit 
de la subduction de la plaque océanique de Nazca sous le continent sud-américain. Ce 
phénomène est également la cause d’une importante activité volcanique et sismique qui place 
la cordillère andine au sein de la « ceinture de feu » péri-pacifique. Sur le plan tectonique la 
plaque de Nazca est limitée au nord par la dorsale des Cocos-Nazca, à l’ouest par la dorsale 
du Pacifique-est, au sud par la dorsale du sud Chili et à l’est par la fosse du Pérou Chili le 
long de laquelle elle plonge sous la croûte continentale sud-américaine (Fig. II.1). 
 
 
 
 
 
 
 
Fig. II.1 : Contexte géodynamique du 
continent sud Américain avec les trois 
principales zones de volcanisme actif NVZ, 
CVZ et SVZ correspondant respectivement 
aux zones volcaniques Nord, Centrale et 
Sud. 
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 Contrairement aux Andes du Nord (Vénézuela, Colombie, Equateur) qui se seraient 
formées par collision et accrétion de terrains d'origine océanique, les Andes Centrales (Pérou 
et Nord Chili) semblent être un orogène exclusivement lié à la subduction de la lithosphère 
océanique. Leur édification serait due à la fois aux processus de raccourcissement lors de 
brefs épisodes de compression et à l'ascension de magma mantellique dans la croûte (Mégard, 
1987). L'histoire andine des Andes Centrales débute au Trias supérieur et se poursuit jusqu'à 
l'actuel (Audebaud et al., 1973). Elle peut être subdivisée en deux grandes périodes, la période 
pré-orogénique et la période orogénique dont la phase de compression débute au Crétacé 
supérieur (Mégard, 1973, 1978). Des études sur le régime tectonique effectuées sur la période 
allant de l'Oligocène à l'actuel (Sébrier et Soler, 1991) ont montré que l'Oligocène a été 
marqué par un repos magmatique qui semble être contemporain d'une période de faible 
convergence, et que durant la période Miocène-Actuel, 5 phases compressives majeures de 
courte durée se sont succédées, entrecoupées par de longues périodes de repos. Au cours de 
celles-ci, le rétrécissement andin était faible et se produisait presque exclusivement dans la 
cordillère subandine, alors qu'une tectonique d'extension dominait dans les Hautes Andes et la 
cordillère pacifique. C'est donc au cours des épisodes de compression que s'est réalisée la 
majeure partie du rétrécissement à la fois dans la cordillère andine et subandine. Le 
mécanisme qui a été évoqué par Sébrier et Soler (1991) afin d'expliquer cette tectonique 
instable fonctionnant par à-coups se base sur des cycles de rupture sous son propre poids de la 
plaque subductée. Après une phase de rupture de la plaque s'opère un relâchement des 
contraintes qui s'exerçaient le long de la plaque plongeante, en conséquence la plaque de 
Nazca "se retire", ce qui permet la dérive vers l'ouest de la plaque sud-américaine. En 
revanche, pendant les périodes de compression, la dérive ouest de l'Amérique du sud est 
bloquée par la plaque de Nazca et il en résulte un raccourcissement et une élévation des 
Andes. 
 
b) Le volcanisme andin et péruvien 
 
La marge volcanique ouest de l’Amérique du Sud, comprend un volcanisme parmi les 
plus explosifs. Trois zones volcaniques principales bordent la marge ouest de l’Amérique du 
Sud entrecoupées par des hiatus remarquables : 
(1) la zone volcanique Nord (NVZ) correspondant à la Colombie et Equateur, 
(2) la zone volcanique Centrale (CVZ) s'étendant du sud Pérou au nord Chili et 
(3) la zone volcanique Sud (SVZ) dans le sud Chili (Fig. II.1). 
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 A ces trois zones, on en associe une quatrième, mineure, la zone volcanique Australe 
(AVZ) au sud du point triple du Chili bien qu’elle ne regroupe que 6 volcans actifs. 
La présence ou pas de volcanisme semble dépendre de l'angle de plongement du plan 
de Benioff qui conditionnerait également la présence de manteau asthénosphérique à l'aplomb 
de la plaque plongeante (Thorpe et al., 1982 ; Sébrier et Soler, 1991). Cet angle de 
plongement est voisin de 30° dans les zones de volcanisme actif, et compris entre 10 et 15° 
dans les zones démunies d'activité volcanique (Barazangi et Isacks, 1979). 
La CVZ s'étend de 15°S, dans la cordillère occidentale du Pérou, jusqu'à 28°S, le long 
de la frontière entre le Chili et l'Argentine. Dans les Andes péruviennes le magmatisme actuel 
se localise le long de deux ceintures ; un large arc volcanique calco-alcalin à l'ouest et un 
"arrière arc" shoshonitique étroit et discontinu à l'est (Sébrier et Soler, 1991). L'arc occidental 
calco-alcalin est constitué de strato-volcans pour la plupart d'âge quaternaire à actuel, 
localisés le long d'une ceinture de 50 km de large. C'est à cet arc qu'appartient le Misti. A l'est 
de cette bande relativement étroite, des volcans calco-alcalins pliocènes s'étendent encore sur 
une centaine de kilomètres, ce qui élargit l'arc moderne (plio-quaternaire) à 150 kilomètres 
(Sébrier et Soler, 1991). Le volcanisme pliocène sud-péruvien se caractérise également par 
des grandes nappes d'ignimbrites rhyolitiques à rhyo-dacitique dont la plus connue est sans 
doute le sillar d'Arequipa (Fenner, 1948 ; Jenks et Goldich, 1956). 
Les études téphro-stratigraphiques récentes effectuées au sud Pérou montrent que le 
volcanisme actuel se caractérise par une très forte explosivité. L'éruption du 19 février 1600 
du Huaynaputina (VEI 6) en constitue un exemple (Thouret et al., 1997 ; De Silva et al., 
1998 ; Jara et al., 2000 ; Adams et al., 2001). Les répercussions de cette éruption qui fut 
historiquement la plus volumineuse des Andes Centrales se sont faites ressentir par des 
retombées de cendres à plus de 1000 km et par un pic d'acidité dans la calotte glaciaire du 
Groenland, plus important que celui produit par l'éruption du Krakatau en 1883 (Hammer et 
al., 1980). 
 
II.A.2.   Choix des objets  
 
En 1994, l’Institut de Recherche pour le Développement (IRD) a amorcé un vaste 
programme sur la Prévention des Risques Naturels en Amérique du Sud. La thématique 
"Risques Volcaniques" a été proposée tout d’abord en Equateur en 1994, puis au Pérou en 
1995 avant de s’étendre au Chili en 2000. Au Pérou, ce programme de volcanologie a été 
réalisé avec la collaboration de l’Instituto Geofisico del Peru (IGP). La problématique du 
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 choix des objets s’est rapidement posée puisque aucune étude poussée sur le volcanisme actif 
n’avait été entreprise jusqu’alors. Ce dernier se localise exclusivement dans la partie 
méridionale du pays sur principalement trois départements (Arequipa, Moquegua et Tacna) 
(Fig. II.2). Parmi les 397 édifices volcaniques recensés dans le secteur sud péruvien par 
l’INstituto GEologico Minero y METalurgico (INGEMMET ; Fidel et al., 1997), une 
quinzaine sont considérés comme potentiellement actifs, dont 4 présentent actuellement des 
signes externes d’activité (activité explosive modérée ou fumerollienne) : le Misti, l’Ubinas, 
le Sabancaya et le Tutupaca (Fig. II.2).  
 
 
 
Fig. II.2 : Localisation des principaux volcans actifs du sud Pérou. Les 4 volcans notés en caractère gras 
présentent actuellement des signes externes d'activité (fumerollienne ou explosive). 
 
* Le Misti (5822 m, département d’Arequipa) est situé à 17 km au NE du centre ville 
de la deuxième ville du Pérou : Arequipa, environ 800.000 habitants (photo II.1). 3500 mètres 
de dénivelé séparent le sommet du volcan du centre ville d’Arequipa (2340 m). La dernière 
éruption importante du Misti s’est produite entre 200 ans avant J.-C. et 200 ans après J.-C. 
affectant une surface supérieure à 20 km² (Thouret et al., 1997 ; Legros, 2001). De 1440 à 
1480, le Misti a connu une activité éruptive importante avec une forte éruption en 1454 (VEI 
3) qui couvrit la ville d’Arequipa sous 1 cm de cendre. Le Misti a connu par la suite 3 crises 
éruptives de moindre importance (VEI 2), le 2 mai 1677, le 9 juillet 1784 et du 28 juillet au 
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 10 octobre 1787 (Simkin et Siebert, 1994 ; Chavez Chavez, 1992 ; Barriga, 1951). La partie 
sommitale du volcan est caractérisée par la présence de 2 cratères emboîtés de 900 et 500 
mètres de diamètre. Le cratère de plus petit diamètre, bordant la paroi sud du grand cratère, 
comporte en son centre un dôme fumerollien d'un diamètre de 120-130 mètres, et d'une 
hauteur de 15 mètres. Des gaz s’en échappent d’une manière parfaitement diffuse. Le Misti a 
connu en 1985 et en 2001-2002 deux crises fumerolliennes, visibles par intermittence depuis 
la ville d’Arequipa. Actuellement, le Misti présente en plus de son activité fumerollienne 
située au sein du cratère actif, quelques fumerolles situées sur le flanc externe est de l'édifice. 
 
* L’Ubinas (5672 m, département de Moquegua) se situe au nord d’une grande vallée 
occupée par 3500 habitants. Le village d’Ubinas (3370 m) est localisé à 6 km au sud-est du 
volcan et à 2300 mètres en contrebas. Ce volcan est le plus actif du Pérou. Il a connu 23 
épisodes éruptifs mineurs avec émissions de cendres et/ou importante activité fumerollienne 
depuis 1550 (Simkin and Siebert, 1994 ; Rivera et al., 1998) : 1550, 1599, 1600, 1662, 1677, 
1778, 1784, 1826, 1830, 1862, 1865, 1867, 1869, 1906, 1907, 1912, 1923, 1936, 1937, 1951, 
1956, 1969 et 1996-98. Certains de ces événements éruptifs, comme l’éruption de 1951, ont 
fortement affecté l’activité agricole de la vallée d’Ubinas. Depuis décembre 1995, l’Ubinas a 
repris une importante activité fumerollienne. 
Morphologiquement, l’Ubinas voit sa partie sommitale tronquée par une caldeira d’environ 
1,4 km de diamètre. 100 mètres séparent le rebord le plus bas de la caldeira (secteur nord) de 
son plancher. Celui-ci renferme trois cratères. Deux d’entre eux, d’environ 200 mètres de 
diamètre présentent des morphologies de cônes alors que le troisième d’environ 500 mètres de 
diamètre et 300 mètres de profondeur est directement entaillé dans la partie sud de la caldeira. 
Seul ce dernier présente une activité fumerollienne, qui se caractérise par une intense 
émission de gaz localisée exclusivement en six points à sa base. En cas de reprise d’activité 
explosive ou d'intense activité sismique, un des risques majeurs que présenterait le volcan 
Ubinas réside dans la déstabilisation de cette paroi sud, d'une épaisseur d'environ 200 mètres, 
très fortement altérée par l'activité hydrothermale, et située face à la vallée d’Ubinas. 
 
* Le Sabancaya (5976 m, département d’Arequipa) est situé à 18 km de toute 
habitation, au sud du canyon de Colca. Il appartient à un complexe de trois volcans : Ampato-
Sabancaya-Hualca Hualca, qui constituent les reliefs les plus élevés de la région. Il possède 
un glacier permanent dans sa partie sommitale et se trouve pratiquement accolé à son voisin 
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 l’Ampato. Il est formé de deux dômes juxtaposés au milieu desquels s’ouvre le cratère actif 
qui domine d’environ 1000 à 1500 mètres l’altiplano environnant (Guillande et al., 1992). Il a 
connu 2 éruptions historiques en 1750 et 1784 avant de reprendre une phase d’activité 
fumerollienne en 1986 (Ceresis, 1989 ; Simkin et Siebert, 1994). Le 28 mai 1990, le 
Sabancaya a changé brutalement de régime et a commencé une période d’intense activité 
explosive vulcanienne avec des panaches qui ont fréquemment avoisiné les 3 km de hauteur 
(Rodriguez et al., 1991 ; Thouret et al., 1994 ; Thouret et al., 1995). Au cours de cette période 
d’activité, le diamètre du cratère du Sabancaya est passé de quelques dizaines de mètres en 
1988 (Huaman, 1988), à 500-600 mètres actuellement. Cette forte activité explosive s'est 
maintenue sur plusieurs années. Le Sabancaya a vu la fréquence de ces explosions passer de 
2-3 éruptions par heure en 1990 (Rodriguez et al., 1991) à 2-4 éruptions par jour en 1996 et 
1997 (registres sismiques de l’IGP), pour chuter brutalement en fréquence et en intensité à 1-3 
par mois en 1998 et cesser complètement toute activité explosive en 1999. 
 
* Le Tutupaca (5815 m, département de Tacna), situé à 29 km au nord-ouest des 
premières habitations (village de Candarave), est caractérisé par la présence de deux dômes 
dans sa partie sommitale : le dôme nord-ouest (5815 m), presque toujours enneigé, et le dôme 
sud-est (5790 m) présentant une activité fumerollienne de faible intensité. Le Tutupaca a 
connu une activité explosive en 1780, 1802, 1862 et 1902. 
 
Parmi ces 4 volcans actifs présentant actuellement des signes externes d’activité, la 
situation de proximité la plus préoccupante entre centres urbanisés et centres éruptifs est 
incontestablement celle des volcans Misti et Ubinas qui ont été choisis comme cibles 
principales des travaux réalisés en collaboration entre l’Institut de Recherche pour le 
Développement (IRD),  l’Instituto Geofisico del Peru (IGP), et les autres organismes 
collaborateurs comme l’Istituto Nazionale di Geofisica e Vulcanologia (INGV) de Palerme, et 
le Laboratoire Magmas et Volcans de l'Université Blaise Pascal de Clermont-Ferrand. Dans le 
cadre de cette thèse, nous nous focaliserons sur les résultats obtenus sur le volcan Misti. 
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 II.A.3.  Contexte géologique du Misti 
 
Ce sous-chapitre est présenté sous la forme d’un article publié en 2001 dans le 
GEOLOGICAL SOCIETY OF AMERICA BULLETIN. 
Il synthétise l'histoire géologique du volcan Misti et présente d’une manière très 
sommaire les résultats de l’étude PS dont les particularités semblent pouvoir être mises en 
relation avec l'étude géologique. Le détail de l'étude PS du Misti est présenté dans le chapitre 
III. 
 
Geology of El Misti volcano near the city of Arequipa, Peru. 
 
Jean-Claude Thouret, Anthony Finizola, Michel Fornari,  
Annick Legeley-Padovani, Jaime Suni, Manfred Frechen. 
 
1. Introduction 
2. Stratigraphy and eruption history 
3. Explosive activity over the past 2300 yr 
4. Discussion 
 5.  Conclusions 
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II.B. Le volcan Stromboli (Italie) 
 
 
 
 
 
 
Photo II.2 : Flanc nord-ouest du volcan Stromboli montrant l'effondrement de la Sciara del Fuoco. Photo: A. 
Finizola. 
 
II.B.1.  Contexte géodynamique 
 
Le volcan Stromboli est une île située dans la mer Tyrrhénienne, à 75 km au nord de la 
Sicile (Italie). Ce stratovolcan constitue la plus septentrionale des îles Eoliennes et couvre une 
superficie de 12,6 km². Il culmine à 924 mètres d'altitude et s'élève sur des fonds de plus de 
2000 mètres. C'est donc un édifice volcanique de plus de 3000 mètres dont les 2/3 sont sous-
marins, plus grand que l'Etna, avec toutefois une base moins large (20 sur 15 km) (Segre, 
1968). C’est un des deux volcans actifs (Stromboli et Vulcano) de l’archipel éolien, dont 
l’existence est reliée à la subduction de la plaque africaine sous la plaque eurasienne (Barberi 
et al., 1974) (Figs. II.3 et II.4). 
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Fig. II.3 : Déplacement relatif de l’Afrique et de l’Europe de l’ouest par rapport à l’Eurasie et représentation à 
l’échelle 1 : 65.000.000 des figures tectoniques majeures dans la région Méditerranéenne (Mantovani et al., 
1993). 
 
 
1 : domaine africain   2 : domaine Eurasien    
3 : ceinture orogénique   4 : zones océniques et bassins néogéniques   
5,6,7 : principales failles en compression, extension et transformantes     
AD : bloc Adriatique   AE : mer Egée   AN : Anatolie  
BA : bassin des Baléares   BB : Baie de Biscaie  BS : mer Noire  
CYA : arc de Chypre   Gf : faille Gloria   GM : bloc Gibraltar-Maroc 
Ht : fosse Hellénique   I : Ibérie    PA : bassin Pannonique 
Pst : fosse de Pline et de Strabon  Rgs : système de grabens rhodaniens TY : bassin Tyrrhénien 
 
L’aire Méditerranéenne centrale correspondant au domaine Tyrrhénien est délimitée à 
l’ouest par la marge passive de Sardaigne et le long de la marge orientale par la chaîne 
appennino-maghrébine. Le volcanisme de ce secteur, lié aux processus de subduction a fait 
son apparition en Sardaigne de l’Oligocène (30 millions d’années) au Miocène inférieur, s’est 
poursuivi durant le Pliocène le long de l’arc sous-marin localisé entre les bassins de Vavilov 
et de Marsili, pour aboutir au Quaternaire dans l’arc Eolien et l’aire Campano-Romaine 
(Ferrari et Manetti, 1993) (Fig. II.4). 
Sur les dix derniers millions d'années, un volcanisme d'extension s'est superposé au 
volcanisme de subduction. Les mécanismes de rifting associés à ce volcanisme sont à l'origine 
de la mise en place d'un plancher océanique au centre du domaine Tyrrhénien. Ce rifting a 
débuté au Tortonien supérieur (Miocène terminal) au niveau de la marge sarde et s'est propagé 
vers l'Est durant le Pliocène et le Pléistocène en formant respectivement les volcans sous-
marins Vavilov et Marsili associés à l'émission de croûte océanique (Robin et al., 1986 ; 
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 Robin et al., 1987 ; Sartori, 1989 ; Ferrari et Manetti, 1993 ; Mantovani et al., 1993) (Fig. 
II.4). Marsili est un volcan sous-marin encore actif (Sborshchikov et al., 1989) et les âges 
radiométriques des échantillons prélevés à son sommet sont inférieurs à 0,1 Ma (Savelli, 
1988). 
Le mécanisme géodynamique qui tient compte de toutes ces caractéristiques est 
représenté par la subduction passive de lithosphère, comme le montrent les profils de 
tomographie sismique (Spakman, 1990) qui déterminent la migration de l'arc et l'extension 
des bassins arrière-arc (Ferrari et Manetti, 1993). 
En ce qui concerne le régime de contraintes auquel est soumise la zone Tyrrhénienne 
orientale, la problématique réside dans le fait que sur quelques centaines de kilomètres la zone 
de subduction passe d'une direction E-W au niveau de la Sicile à une direction N-S au niveau 
de la mer Ionienne (Fig. II.4). Ce système de subduction non pas rectiligne mais courbe pose  
 
 
Fig. II.4 : Géodynamique et volcanisme de la mer Tyrrhénienne (Ferrari et Manetti, 1993). 
 
1: volcanisme lié à l'extension d'âge Pléistocène;  2: croûte océanique d'âge Pléistocène; 
3: volcanisme lié à la subduction d'âge Pléistocène; 4: croûte océanique d'âge Pliocène; 
5: volcanisme lié à la subduction d'âge Pliocène;  6:volcanisme lié à l'extension d'âge Pliocène; 
7: corps plutoniques au nord de la mer Tyrrhénienne d'âge Miocène récent; 
8: volcanisme lié à la subduction d'âge début Oligocène et Miocène; 
9: unités calabraise,     a= émergées, b=submergées;   
10: aires d'arrière et avant-pays,a= émergées, b= submergées; 
11: charriage;  12: faille en extension;  13: faille en décrochement; 
Les points accompagnés de chiffres se rapportent aux sites des forages DSDP et ODP. 
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 un sérieux problème de compatibilité en ce qui concerne l'extension de deux systèmes 
perpendiculaires en limite de plaque (Sicile et Calabre). L'accommodation des déformations le 
long des failles normales de direction E-W bordant la côte sicilienne et de direction N-S 
bordant la côte calabraise semble se faire à l'intersection des deux réseaux de failles où 
émergent grossièrement les îles Eoliennes (Ambrosetti et al., 1987). L'île de Stromboli est elle 
même probablement localisée à l'intersection de deux zones de failles régionales profondes 
orientées E-W et NE-SW, correspondant respectivement aux alignements de Stromboli-
Angitola-Catanzaro et de Strombolicchio-Stromboli-Panarea-Lipari (Fabbri et al., 1982 ; 
Gabbianelli et al., 1993). 
 
II.B.2.  Evolution géochimique et morphostructurale de l'île 
 
Les roches affleurant au Stromboli sont pour la plupart des laves, même si des roches 
pyroclastiques sont présentes spécialement parmi les produits les plus anciens. Les données 
pétrologiques et stratigraphiques ont permis de distinguer dans la partie émergée de l'île 7 
phases d'activité : PaléoStromboli I, II, III, Scari, Vancori, NeoStromboli et Stromboli récent 
(Rosi, 1980 ; Francalanci, 1987 ; Francalanci et al., 1989 ; Hornig-Kjarsgaard et al., 1993 ; 
Keller et al., 1993) (Figs. II.5 et II.6).  
 
 
Fig. II.5 : Carte géologique simplifiée avec la distribution des principales unités volcaniques à Stromboli (d'après 
Hornig-Kjargaard et al., 1993). 
 
 
1 : Matériel remanié ;   4 : NéoStromboli   7 : PaléoStromboli III  
2 : Laves de San Bartolo ;   5 : Cycle de Vancori   8 : PaléoStromboli II 
3 : Produits de la Sciara ;   6 : Scari    9 : PaléoStromboli I 
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 Ces périodes s ntrecoupé u plupart par d'important ont e es po r la s bouleversements 
morphologiques tels que des caldeiras d'effondrement ou des effondrements sectoriels 
(Pasquarè et al., 1993 ; Tibaldi et al., 2001). Une corrélation entre les changements 
géochimiques des magmas et ces événements structuraux a été identifiée pour les derniers 
cycles. Elle a été interprétée comme une possible influence des phénomènes d'effondrement 
de caldeiras ou d'effondrements sectoriels sur la tuyauterie magmatique (conduits et chambre 
magmatique) et donc sur les processus susceptibles de faire évoluer la chimie des magmas tels 
que l'assimilation et/ou  la cristallisation (Francalanci et al., 1989). 
 
Fig. II.6 : Diagramme des alcalins en fonction de SiO  d'échantillons représentant les différent stades s 2
d'évolution de Stromboli (d'après Hornig-Kjargaard et al., 1993). 
 
Un résumé des principales caractéristiques stratigraphiques et pétrographiques du 
Stromboli est présenté ci-dessous (Figs. II.5, II.6 et II.7). Les datations ont été obtenues grâce 
aux méthodes K/Ar et aux déséquilibres 230Th-238U (Condomines et Allègre, 1980 ; Gillot et 
Villari, 1980 ; Gillot, 1984 ; Gillot et Keller, 1993). 
De 100.000 à 35.000 ans B.P. (Cycles PaléoStromboli I, II, III, et Scari) : 
(1) PaléoStromboli I (PST I) : ce cycle se caractérise par des laves et roches 
pyroclastiques de la série calco-alcaline à forte teneur en potassium. Il se clôture par 
l'effondrement de la caldeira de PST I (n°1 sur la Fig. II.7) dont la limite géologique peut 
s'observer sur le flanc SE et semble se poursuivre dans la partie NE de l'île par une rupture de 
pente dans la topographie (Pasquarè et al., 1993). 
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Fig. II.7 : Carte géologique simplifiée du Stromboli montrant les dykes et les fissures volcano-tectoniques 
(d'après Pasquarè et al., 1993). 
 
(2) PaléoStromboli II (PST II) : les roches appartenant à ce cycle sont essentiellement 
des dépôts de retombée et des coulées de lave de la série calco-alcaline qui contiennent pour 
la plupart des xénolithes de roches métamorphiques. Ces produits remplissent la dépression 
causée par la caldeira de PST I. La fin de ce cycle est marquée par une absence d'activité 
éruptive qui se traduit par une importante surface d'érosion. 
(3) PaléoStromboli III (PST III) : ce cycle continue la phase de croissance du cône et 
coïncide avec la réapparition de roches pyroclastiques et de laves de la série calco-alcaline à 
forte teneur en potassium. Il se termine, tout comme PST I par la formation d'une caldeira  
(PST III, n°3 sur la Fig. II.7) dont la limite est observable sur les parois sud de l'île. Durant la 
même période s'opère un effondrement sectoriel dans le secteur des "Schicciole" situé sur le 
flanc est de l'île. 
L'ensemble des roches constituant PaléoStromboli I, II, et III affleurent exclusivement 
au sud et à l'est de l'île. 
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 (4) Scari : les roches de ce cycle sont des roches pyroclastiques et des laves de la série 
shoshonitique affleurant exclusivement dans le secteur de la Petrazza à l'est de l'île (Fig. II.5). 
(5) Vancori (de 26.000 à 13.000 ans BP) : le complexe de Vancori est constitué d'un 
empilement de laves de la série shoshonitique allant des basaltes aux trachytes entrecoupées 
par de fins dépôts pyroclastiques. Ces produits se sont mis en place au sein de la caldeira de 
PST III. Ce cycle de croissance du cône a été interrompu par une caldeira d'effondrement (n°4 
sur la Fig. II.7), sub-parallèle à la caldeira de PST III, et constituant la limite entre Vancori 
inférieur et Vancori moyen. Vancori moyen et supérieur correspondent à une nouvelle phase 
de croissance, qui se solde à la fin du cycle par l'effondrement sectoriel de Vancori supérieur 
(n°5 sur la Fig. II.7). 
(6) NeoStromboli (de 13.000 à 5.000 ans BP) : ce cycle comprend l'émission de 
roches de la série potassique à partir d'un centre éruptif situé entre la Fossetta et l'actuel 
sommet du Pizzo. La transition entre ce cycle et celui de Stromboli récent est accompagné de 
deux événements majeurs : (1) la formation d'un large cratère appelé cratère de la Fossetta 
(n°6 sur la Fig. II.7) (Hornig-Kjarsgaard et al., 1993), interprété par d'autres auteurs comme 
une structure d'effondrement (Pasquaré et al., 1993, ou Tibaldi et al., 2001) et (2) une partie 
majeure de l'effondrement sectoriel qui forme l'actuel Sciara del Fuoco (n°7 sur la Fig. II.7). 
(7) Stromboli Récent (de 5.000 ans à l'Actuel) : trois périodes se sont succédées 
durant ce cycle. Elles ont été marquées par la réapparition de la série calco-alcaline à forte 
teneur en potassium et de la série shoshonitique qui caractérise l'activité actuelle. (1) La 
première période correspond à l'édification d'un cône de tuff au sein du large cratère de la 
Fossetta. Les produits issus de cette activité constituent les pyroclastites présentes sur l'actuel 
sommet du Pizzo. (2) La deuxième période correspond à un épisode effusif avec l'émission de 
coulées qui ont achevé de remplir le cratère de la Fossetta, et enfin (3) l'activité a évolué vers 
l'émission des laves récentes dans la Sciara et de téphra qui caractérisent l'activité actuelle. 
Des études récentes (Tibaldi, 2001) ont montré d'après l'étude des pendages des dépôts 
des pyroclastites du Pizzo que le sommet constitue probablement la lèvre du cratère du cône 
de tuff formé au début du cycle de Stromboli récent (Fig. II.8). De plus, ces dépôts de 
pyroclastites auraient été affectés entre le sommet du Pizzo et les cratères actifs par un 
effondrement sectoriel (noté 7 sur la Fig. II.8). Nous discuterons dans le chapitre III à partir 
des résultats obtenus en polarisation spontanée, thermique et gaz du sol, la présence de ces 
deux limites. 
Un schéma récapitulatif présentant l'évolution morphostructurale du volcan Stromboli, 
est présenté ci-dessous (Fig. II.9). 
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Fig. II.8 : Localisation en carte des 4 derniers effondrements de flanc survenu à Stromboli, depuis 
le plus ancien 5, au plus récent 8, ainsi que les principales unités stratigraphiques avec leurs 
pendages (d'après Tibaldi, 2001). 
 
En ce qui concerne le système d'alimentation, la majeure partie des dykes, leurs 
expressions effusives, les quelques centres parasites et les éruptions fissurales sont 
concentrées le long d'une direction axiale de l'île orientée NE-SW (Pasquaré et al., 1993 ; 
Tibaldi, 2001). Parallèlement, des études géophysiques de modélisation des déformations 
observées sur l'édifice (Bonaccorso, 1998) ont suggéré la présence d'une intrusion filonienne 
magmatique le long d'une direction similaire (N40°). La chronologie des dykes montre que le 
système d'alimentation s'est maintenu dans le temps le long de cette direction. Seulement dans 
la partie NW de l'île, on assiste à la réorientation récente des dykes qui suivent une zone de 
fragilité liée à la géométrie du plus ancien effondrement latéral vers le NW constituant la 
Sciara del Fuoco (n°5 sur la Fig. II.7). 
C'est dans la partie supérieure de l'effondrement sectoriel de la Sciara del Fuoco que se 
situe les cratères actifs actuels (SW, Central et NE). Ces derniers sont également alignés le 
long d'un axe NE-SW, et se situent en limite nord-ouest d'une plate-forme nommée "La 
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 Fossa" d'une longueur de 250 à 300 mètres, à environ 800 mètres d'altitude. Durant l'activité 
actuelle "normale" du Stromboli, l'ensemble des produits éjectés est disséminé dans La Fossa 
et sur l'aire instable et inclinée à 35° de la Sciara del Fuoco. 
 
 
Fig. II.9 : Vue schématique de l'évolution géologique du volcan Stromboli (d'après Pasquarè et al., 1993). 
 
1 : brèche de débris 2 : morphologies hautes 3 : direction moyenne des coulées de lave 
4 : direction moyenne des coulées pyroclastiques 5 : lèvre d'effondrement de caldeira 
6 : lèvre d'effondrement latéral et de flanc  7 : cratère principal 
Les lettres indiquent les différents stades d'évolution : 
A= PaléoStromboli I  B,C= PaléoStromboli II D= PaléoStromboli III 
E= début du stade Vancori F,G=milieu du stade Vancori H,I= fin du stade Vancori 
L= NéoStromboli  M= Stromboli récent 
 
II.B.3.  Activité éruptive actuelle 
 
Stromboli est considéré comme un des volcans les plus continûment actifs de la 
planète. Son activité explosive permanente est caractérisée par des projections violentes de 
gaz transportant des scories incandescentes et des cendres sur une période de quelques 
secondes seulement, mais répétées généralement plusieurs fois par heure. L'explication de la 
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 rythmicité de ce phénomène a fait l'objet de modélisations analogiques (Jaupart et Vergniolle, 
1988 ; Jaupart et Vergniolle, 1990 ; Ripepe et al., 2001). Le modèle proposé prend en 
considération une exsolution disséminées de bulles de taille modeste dans une chambre, qui 
s'accumulent et coalescent au niveau de son toit (représentant le toit d'une chambre 
magmatique superficielle ou bien une anfractuosité dans le conduit), avant d'amorcer leur 
ascension sous forme d'une bulle de taille plus conséquente le long du conduit magmatique et 
en éjectant, lors de l'éclatement de la bulle en surface, des lambeaux de lave incandescente. Le 
terme "activité strombolienne" a été donné à ce phénomène persistant à Stromboli depuis son 
initiation aux alentours du troisième à septième siècle après J.-C. (Rosi et al., 2000) et qui a 
été également observé au cours d'éruptions de nombreux autres volcans. 
Toutefois à Stromboli, cette activité rythmique "normale" d'intensité assez modérée est 
parfois entrecoupée par des éruptions "majeures" ou des éruptions "paroxysmales" (Barberi et 
al., 1993). 
Au cours de l'activité strombolienne dite "normale" des lambeaux de lave sont éjectés 
à des distances toujours inférieures à 200 mètres du point d'émission. 
Au cours d'éruptions "majeures", dont la fréquence sur ces dix dernières années est d'environ 
1 à 2 éruptions par an, des lambeaux de lave de longueur métrique sont éjectés à des distance 
pouvant atteindre 500 à 600 mètres du point d'émission et sont parfois susceptibles de mettre 
feu à la végétation située sur le versant nord-est de l'île. 
Au cours d'éruptions "paroxysmales", des bombes de plusieurs tonnes sont éjectées à 
plus de 2 km de distance des cratères, provoquant de ce fait à plusieurs reprises la destruction 
de nombreuses maisons des villages situés au nord-est (San Bartolo, Ficogrande et Piscità) et 
au Sud-Ouest de l'île (Ginostra). Ces événements de type paroxysmal se sont produits 15 fois 
au cours du XXème siècle (en 1906, 1907, 2 en 1916, 1919, 2 en 1930, 1934, 2 en 1936, 1941, 
1943, 1944, 1950 et 1954). Toutefois, aucune éruption paroxysmale ne s'est produite après 
1954. La plus importante a été celle du 11 septembre 1930, durant laquelle des blocs de 30 
tonnes ont été projetés sur les habitations du village de Ginostra situé à 2 km des cratères, et 
des bombes sont retombées en mer au-delà de Strombolicchio, soit à plus de 4 km des cratères 
(Rittmann, 1931). D'après la description de l'auteur, deux fortes éruptions phréatiques seraient 
à l'origine du paroxysme du 11 septembre 1930. 
Actuellement, un des principaux risques que présente l'activité du Stromboli réside 
dans les éruptions "majeures" qui sont susceptibles d'affecter par projections balistiques les 
personnes se situant dans la zone sommitale du volcan. Bien que l'Université de Florence et 
l'Istituto Internazionale di Vulcanologia ont installé respectivement depuis 1989 et 1993 
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 divers systèmes de surveillance géophysique, aucun n'a permis jusqu'à présent de détecter un 
quelconque précurseur à ces éruptions. 
En dehors de ces phases explosives violentes, parfois accompagnées de nuées ardentes 
et de tsunamis, des phases effusives sont également à signaler, avec des coulées de lave dont 
les deux dernières importantes en 1975 et 1985-86 ont atteint la mer. Toutefois le risque 
potentiel occasionné par de tels événements (nuées ardentes et coulées) reste minime, car au 
cours du siècle dernier ces phénomènes ont tous été canalisés au sein de la zone 
d'effondrement de la Sciara del Fuoco. 
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Chapitre III 
Etude du système hydrothermal  
des volcans Misti (Pérou)  
et Stromboli (Italie) 
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 Chapitre III .  Etude du système hydrothermal des 
volcans Misti (Pérou) et Stromboli (Italie) 
 
III.A. Choix d’une méthodologie d’étude 
 
III.A.1.  Problématique 
 
La méthodologie d'étude qui a été utilisée sur les deux volcans Misti et Stromboli, a 
été établie en prenant en considération divers points dans le but : 
(1) D'améliorer le rapport signal / bruit 
(2) D'avoir un contrôle sur la dérive des valeurs 
(3) De caler les valeurs à un potentiel de référence 
(4) D'utiliser un pas d'échantillonnage adéquat  
(5) Et finalement de faciliter la comparaison du signal entre profils. 
 
a) Améliorer le rapport signal / bruit  
 
Les anomalies PS sont parfois affectées par un signal de haute fréquence. Ce dernier 
est généré dans la plupart des cas dans l'environnement immédiat de l'électrode (<30 cm) et 
peut être parfois minimisé. Il peut avoir comme origine : 
(1) un mauvais contact électrode-sol, (2) la proximité avec une surface compacte (type 
lave massive ou lithique) ou (3) une circulation d'eau très superficielle faisant suite à un 
événement pluvieux récent. 
Ce signal haute fréquence peut présenter une amplitude importante, d'où la nécessité 
de l'atténuer afin de ne pas affecter la lecture des anomalies de plus grande longueur d'onde 
d'intérêt géologique. En pratique, les mesures de résistance permettent de détecter les 
problèmes liés au mauvais contact électrode-sol ou à la présence de surfaces compactes à 
proximité immédiate de l'électrode. Les mesures de résistance ne sont toutefois pas à 
appliquer avec n'importe quel type d' électrode car l'injection du courant électrique nécessaire 
à la lecture de la résistance peut polariser ces dernières. L'utilisation d'électrodes Cu/CuSO4 
permet la mesure de la résistance sans altérer les mesures de différence de potentiel. 
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 Généralement, en terrain volcanique les valeurs de résistance observées sont inférieures à 200 
kΩ. Toute élévation soudaine de la résistance nécessite le déplacement de l'électrode soit en 
profondeur afin de chercher plus d'humidité et améliorer ainsi le contact électrode-sol, soit 
latéralement afin de s'éloigner d'une surface compacte pouvant altérer la mesure. Parfois la 
surface compacte en question peut être constituée d'une roche de taille modeste qu'il est 
possible d'enlever. D'autre part, afin d'éviter les perturbations hautes fréquences liées à une 
circulation d'eau très superficielle il est préférable d'éviter de prendre des mesures de PS dans 
le fond de petits talwegs, tout particulièrement si ceux-ci présentent des signes d'humidité. 
 
Dans le cas des mesures de CO2, l'altération du signal peut provenir de la 
contamination de l'échantillon par de l'air. Afin de minimiser ce phénomène, le sol est 
systématiquement tassé tout autour de la barre à mine (voir chapitre I.C), et le gaz du sol est 
aspiré particulièrement lentement. 
 
b) Contrôler la dérive des valeurs 
 
A priori, la méthode PS étant une méthode électrique relative, calée sur une référence 
arbitraire, il semblerait que les problèmes de dérive ne soient pas fondamentaux. Ceci est 
exact dans le cas d'étude d'un profil où la présence d'une dérive de potentiel ne changera pas 
fondamentalement l'interprétation des anomalies recoupées le long de ce profil. Dans le cas 
d'une cartographie PS nécessitant généralement plusieurs semaines ou mois de campagnes de 
terrain, les facteurs climatiques, évaporation, changement de référence, etc, sont susceptibles 
de générer d'importantes dérives du potentiel. Celles-ci apparaîtront alors comme des artefacts 
en carte entre deux profils ayant présenté des dérives différentes. L'amplitude de ces dernières 
peut être du même ordre de grandeur voir supérieure à celle des anomalies recoupées par les 
profils. Par conséquent, la dérive des potentiels nécessite impérativement d'être contrôlée. Le 
moyen le plus simple d'avoir un contrôle sur celle-ci est de boucler systématiquement chaque 
profil sur une référence déjà mesurée. L'erreur de bouclage est alors répartie d'une manière 
homogène sur tout le profil et ne constitue plus un artefact en carte. Sur le plan logistique, 
pour un travail à l'échelle d'un édifice volcanique, il est donc recommandé de réaliser des 
profils radiaires en partant d'une référence commune située au sommet de l'édifice et de 
boucler les profils à la base de l'édifice au moyen d'un profil circulaire. 
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 Pour la méthode des gaz du sol, l'amplitude des anomalies est susceptible de fluctuer 
suite à des changements externes (pression atmosphérique,  pluviométrie, …) ou internes 
(intensité du dégazage magmatique). Afin de minimiser les perturbations externes, il est 
impératif de ne pas prendre de mesures de gaz du sol immédiatement après ou durant un 
événement pluvieux à cause de la dissolution du CO2 dans l'eau d'infiltration météorique. 
Pour ce qui est des changements internes, ceux-ci peuvent occasionner des variations 
sensibles de l'amplitude des anomalies mais n'affecteront en aucun cas la localisation des 
anomalies. 
c) Caler les valeurs à un potentiel de référence 
 
Le calage des valeurs est une particularité de la méthode PS qui est une méthode 
relative. Il est judicieux de choisir un potentiel de référence (0 mV) externe au système actif.  
Si possible ce dernier est pris sur un niveau de référence stable tel qu'un aquifère. Dans le cas 
du Misti et du Stromboli, c'est respectivement le Rio Chili et la mer qui ont été choisi comme 
potentiel de référence.  
 
d)  Utiliser un pas d'échantillonnage adéquat 
 
Le choix du pas d'échantillonnage dépend étroitement de la taille des objets 
géologiques que l'on est susceptible de mettre en évidence. Divers pas d'échantillonnages ont 
été utilisés au travers de ces études : 100 mètres pour le Misti, et 20 mètres et 1 mètre pour le 
Stromboli. Nous discuterons dans ce chapitre de l'intérêt de réduire le pas d'échantillonnage 
jusqu'à l'échelle métrique.     
 
e) Faciliter la comparaison du signal entre profils 
 
L'analyse du signal (PS ou gaz du sol) se réalise d'une façon détaillée le long de 
chaque profil. La réalisation de profils radiaires similaires, c'est-à-dire partant 
systématiquement de la zone sommitale vers les parties basses de l'édifice selon la ligne de 
plus grande pente, va constituer un atout majeur pour faciliter la comparaison du signal. 
L'étude réalisée sur le Misti constitue un bon exemple, montrant l'intérêt d'une telle logistique 
de prise de mesures dans la phase interprétative des résultats. 
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 Toutefois lors de la réalisation de cartes, généralement des difficultés d'interpolation 
apparaissent dues à la répartition particulièrement hétérogène des données (très haute densité 
de mesures le long des profils et absence de données entre les profils). Une procédure de 
traitement des données a donc été mise en place afin de mieux gérer l'interpolation simultanée 
d'anomalies de petites et grandes longueur d'onde échantillonnées spatialement de manière 
hétérogène. L'ensemble des cartes présentées dans ce manuscrit a été élaboré grâce à un 
traitement d'interpolation qui comprend deux étapes : 
(1) Dans un premier temps une carte "régionale" est calculée par interpolation des 
données de terrain avec un maillage large (entre 5 et 10 fois le pas d'échantillonnage des 
mesures de terrain). 
(2) Dans un second temps, les données issues de la carte régionale sont associées aux 
données de terrain pour être réinterpolées avec un maillage plus réduit (entre 2 et 2,5 fois le 
pas d'échantillonnage des mesures de terrain). 
Cette méthode d'interpolation en deux étapes permet d'obtenir une carte qui reflète 
bien les anomalies régionales et contraint d'une manière satisfaisante les anomalies de plus 
courte longueur d'onde. 
 
III.A.2.  Objectifs 
 
Les études du système hydrothermal du Misti et du Stromboli ont chacune été 
entreprises afin de répondre à des objectifs distincts. 
Jusqu'à présent, la méthode PS a été utilisée en volcanologie afin de connaître 
l'extension latérale des systèmes hydrothermaux. Dans le cas du Misti, l'étude a été réalisée 
dans le but d'extraire du signal PS une information plus complète que l'extension de son 
système hydrothermal. Pour cela nous avons étudié les relations PS/altitudes qui sont 
sensibles aux variations de perméabilité des roches et tenté ainsi de carter les variations 
latérales de perméabilité au sein de l'édifice volcanique. La complexité structurale 
caractérisant les édifices volcaniques andésitiques et l'absence d'accidents topographiques 
(falaises, parois abruptes) nous ont poussé à réaliser 10 radiales à l'échelle de tout l'édifice 
afin de faciliter les comparaisons entre profils. 
 
Dans le cas du Stromboli, l'accent a été mis sur le couplage des méthodes PS et gaz du 
sol afin de mettre en évidence les zones de plus forte perméabilité via la circulation de fluides 
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 de diverses origines : (1) l'eau, essentiellement d'origine météorique et (2) le CO2, 
essentiellement d'origine magmatique. L'objectif de cette approche, permettant d'acquérir 
simultanément des données en n'importe quel point d'un édifice volcanique, est de comparer 
deux signaux en terme de circulation préférentielle de fluides. 
 
III.B. Système hydrothermal du volcan Misti 
 
Ce sous-chapitre est présenté sous la forme d'un article publié en 2004 au JOURNAL OF 
VOLCANOLOGY AND GEOTHERMAL RESEARCH. 
 
Fluid circulation and structural discontinuities  
inside Misti volcano (Peru) 
inferred by self-potential and AMT measurements. 
 
Anthony Finizola, Jean-François Lénat, Orlando Macedo, Domingo Ramos, 
Jean-Claude Thouret and Francesco Sortino. 
 
5. Introduction 
6. Geological setting 
7. Data acquisition and processing 
7.1. SP data 
7.2. Gas sampling 
3.3. AMT data 
8.  Data analysis 
8.1. Main features of the  SP map 
  4.2. Detailed analysis of the SP profiles 
  4.3. Resistivity cross-section 
  4.4. SP monitoring profile and soil gas measurements 
 5.  SP interpretation 
  5.1. Relationship between the amplitudes of SP anomalies and Ce 
  5.2. The existence of linear positive SP/altitude gradients inside the hydrothermal zone 
 6. Geological interpretation 
  6.1. Relationship between Ce limits and lithology 
  6.2. Craters and calderas 
  6.3. Main heterogeneities of the cone 
 7. Conclusions 
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 III.C. Système hydrothermal du volcan Stromboli 
 
Ce sous-chapitre est présenté sous la forme de deux articles. Le premier est paru en 
2002 dans le JOURNAL OF VOLCANOLOGY AND GEOTHERMAL RESEARCH et constitue un 
travail à l'échelle de l'île en couplant PS et CO2. Le second est paru en 2003 dans le BULLETIN 
OF VOLCANOLOGY et représente une étude particulièrement détaillée de la zone sommitale en 
couplant PS, thermique, CO2 et géochimie des fluides. 
 
 
Fluid circulation at Stromboli volcano, (Aeolian Islands, Italy) 
from self-potential and CO2 surveys. 
 
Anthony Finizola, Francesco Sortino, Jean-François Lénat and Mariano Valenza. 
 
 
1. Introduction 
2. Geological setting 
3. Data acquisition and processing 
4. Results 
a. SP surveys 
b. CO2 soil gas survey 
c. Comparison between SP measurements and CO2 concentrations 
5. Interpretation 
a. The hydrothermal system 
b. Difference between the northern and the other flanks 
c. Distribution of CO2 emanations 
d. SP noise variations 
6. Conclusion 
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 The summit hydrothermal system of Stromboli. New insights from  
self-potential, temperature, CO2 and fumarolic fluid measurements. 
Structural and monitoring implications. 
 
Anthony Finizola, Francesco Sortino, Jean-François Lénat, 
Maurice Aubert, Maurizio Ripepe and Mariano Valenza.
 
1. Introduction 
2. Geological setting 
3. Sources of T, SP and CO2 anomalies 
4. Data acquisition and processing 
a. SP, T and CO2 data 
b. Gas sampling 
5. Temperature, SP and CO2 maps and anomaly identification 
a. Temperature map (Fig. 4) 
5.1.a. The Fossa and active crater area 
5.1.b. The Pizzo area 
b. SP map (Fig. 5) 
5.2.a. Positive SP anomalies associated with temperature anomalies 
5.2.b. Positive SP anomalies without a T anomaly 
5.2.c. SP minima 
c. CO2 map (Fig. 6) 
5.3.a. The Fossa area 
5.3.b. The Pizzo area 
6. Analysis of T, SP and CO2 correlations. Fluid geochemistry 
a. Correlations between T and SP maxima 
b. Correlations between short wavelength SP minima and T maxima 
c. T and CO2 correlation 
d. T and SP noise variation 
7. Interpretation 
a. Relationship between structural boundaries and anomalies 
b. Shallow fluid circulation in the Fossa area revealed by short wavelenght 
SP signals 
c. Fluid geochemistry 
8. Discussion 
9. Conclusion 
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Chapitre IV 
Mise en évidence des phénomènes 
de scellage des systèmes 
hydrothermaux par couplage  
des méthodes PS et gaz du sol 
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 Chapitre IV. Mise en évidence des phénomènes de 
scellage des systèmes hydrothermaux par couplage 
des méthodes PS et gaz du sol 
 
Dans le chapitre précédent concernant Stromboli, nous nous sommes attardés sur les 
corrélations inverses entre minimum PS et pics de CO2. Ces dernières ont été mises en 
évidence sur des courtes longueurs d'onde (de l'ordre de la centaine de mètres) réparties le 
long de limites structurales. 
Dans ce chapitre, nous comparons les signaux PS et gaz du sol à plus grande longueur 
d'onde. Cette nouvelle méthodologie appliquée à l'échelle des édifices volcaniques du Misti et 
du Stromboli permet d'aborder les phénomènes de scellage des systèmes hydrothermaux. 
Nous mettons également l'accent sur les conséquences sur l'activité éruptive que peuvent 
avoir ces phénomènes de scellage. 
Ce chapitre est également présenté sous la forme d'un article. Toutefois, la publication 
des articles JVGR Misti et JVGR Stromboli, reprenant le même jeu de données, n’a pas 
permis de concrétiser l’article ci-dessous sous forme de publication. 
 
 
On the origin of the weak soil degassing 
in the upper flank of active volcanoes. 
Example of Misti (Peru) and Stromboli (Italy) volcanoes. 
 
Anthony Finizola, Francesco Sortino, Jean-François Lénat, Mariano Valenza,  
Orlando Macedo, Katherine Gonzales and Vicentina Cruz 
 
 
1. Introduction 
2. Field data 
3. Discussion  and conclusion 
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Abstract 
 
Hydrothermal systems develop below the active zones of volcanoes. They are the 
locus of exchanges between meteoric waters and magmatic heat and gases. The convective 
circulation of hot fluids transforms the medium through alteration of rocks and deposition of 
minerals. These processes eventually form a zone impermeable to fluid flow. We present the 
results of dense surveys on Misti (Peru) and Stromboli (Italy) volcanoes showing that such 
impermeable carapaces exist in their hydrothermal systems. A new approach has been used 
combining geophysical (Self-Potential) and geochemical (CO2) measurements. The Self-
Potential signal allows us to locate the hydrothermal zones whereas the CO2 signal is related 
to the permeability of the medium. The CO2 patterns are similar for both volcanoes : diffuse 
degassing occurs on the inactive lower flanks and virtually disappears on the hydrothermal 
zones. This phenomenon is attributed to impermeable zones in the hydrothermal systems. 
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1. Introduction 
 
Recent soil gas surveys on two active volcanoes (Galeras and Arenal) (Williams-Jones 
et al., 2000) reveal higher CO2 diffuse degassing on the lower flanks than on the upper flanks 
of the edifices. Although it is known that CO2 degassing takes place at several km in depth 
because of its poor solubility in magmas and can therefore diffuse over a large area 
(Giggenbach, 1996, Allard et al., 1991), this is a rather startling result, because one would 
expect higher CO2 degassing near the central magma conduits. This puzzling pattern has been 
attributed by the authors (Williams-Jones et al., 2000) to a low permeability of the younger 
volcanic products near the summit and/or to a lateral transport of CO2 by groundwater 
(Williams-Jones et al., 2000, Toutain et al., in press). We observed similar CO2 emanation 
patterns in dense surveys on two active volcanoes (Misti, Peru and Stromboli, Italy). 
However, during these latter surveys, Self-Potential (SP) measurements were carried out 
concurrently with CO2 sampling and this new approach yields a better understanding of  the 
fluid circulation in these volcanoes. 
The SP method is based on the measurement of naturally occurring static electric 
potential differences at the earth surface. A wide range of possible SP source mechanisms 
exists, but experience clearly indicates that electrokinetic potentials (those linked to fluid flow 
in a porous medium) are the dominant mechanism in geothermal and volcanic areas 
(Zablocki, 1978, Corwin and Hoover, 1979). A general scheme of SP on volcanoes is the 
following. On the lower flanks, a linear inverse relationship between SP and altitude is often 
observed (Corwin and Hoover, 1979, Jackson and Kauahikaua, 1987, Lénat, 1987). This 
phenomenon is thought to be purely hydrogeologic and related to a thickness increase of the 
vadose zone with altitude (Zablocki, 1978, Jackson and Kauahikaua, 1987). By contrast, 
above hydrothermal zones SP increases regardless altitude variations. Accordingly, when 
approaching the crater from the flanks, the negative hydrogeological SP gradient is 
interrupted by a positive trend which marks the beginning of the hydrothermal system. 
 
Soil gas measurements are widely used to study the relationship between gas 
emanations and tectonic fractures of the lithosphere at various scales (Irwin and Barnes, 
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 1980). Generally, the higher permeability of fractured rocks drain rising gas, giving rise to 
soil gas concentration anomalies at the surface. In volcanic areas, large CO2 anomalies (the 
most abundant magmatic gas after water vapour) are observed close to active craters 
(Koepenick et al., 1996,  Chiodini et al., 2001), along the flanks of active edifices (Allard et 
al., 1991, Anzà et al., 1993) or along tectonic faults (D'Alessandro et al., 1992, Giammanco et 
al., 1997, Azzaro et al., 1998, Etiope et al., 1999). In the Stromboli and Misti surveys, gas 
samples were collected by pumping soil gases through a 2 mm diameter copper tube buried to 
a depth of 0.5 m. Gases were analysed by gas-chromatography. 
 
The purpose for making simultaneously dense SP and CO2 measurements was to 
collect complementary data on fluid circulation in volcanic edifices. SP signals permits the 
delineation of areas dominated by hydrogeological circulations from those dominated by 
hydrothermal ones. On the other hand, CO2 emanations are most influenced by rock 
permeability. 
 
2. Field data 
 
On Misti volcano SP and CO2 measurements were taken every 100 m along a radial 
A-B profile (Fig. 1). We observe (Fig. 2) a classic SP pattern : (1) below ~ 4,100 m a.s.l. 
(above sea level) the negative SP/altitude gradient reflects a common hydrogeological 
situation, (2) between ~ 4,100 and 4,200 m a.s.l. a zone, approximately 500 metres long, with 
no SP/altitude gradient marks the transition to (3) the hydrothermal zone above ~ 4,200 m 
a.s.l. Simultaneously, we observe that the CO2 emanation is significantly high (600 to 2,000 
ppm) on the lower flank and in the hydrogeological zone, whereas it virtually disappears in 
the hydrothermal zone (atmospheric values). 
 
On Stromboli volcano (Fig. 3) SP and CO2 measurements were taken every 20 m 
along the Ginostra-Scari transect crossing the entire island of Stromboli. The SP and CO2 
signals (Fig. 4) are more complex than those of Misti and deserve a special analysis. Starting 
from the NE (Scari), we observe : (1) a negative SP/altitude gradient up to 420 m a.s.l., (2) a 
succession of positive SP anomalies across the upper flanks and the summit and (3) a 
fluctuation around the zero potential from 640 m a.s.l. to Ginostra. For the same sectors, the  
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Figure 1: Relief map of Misti volcano (with altitude contours in metres). Black dots show the 
location of SP and CO2 measurements along the A-B profile. UTM coordinates in km (South 
America 1956). 
 
CO2 concentration displays : (1) a moderate CO2 degassing (between 800-6,000 ppm), (2) two 
high CO2 peaks (up to ca. 100,000 and 10,000 ppm) separated by nearly atmospheric CO2 
concentrations and (3) a moderate, although clearly above atmospheric values, CO2 signal 
(between 450 and 2,000 ppm). According to the usual SP patterns on volcanoes, the zone 
around 420 m in elevation on the NE flank corresponds to the transition between the lower  
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Figure 2: Comparison between elevation, SP and CO2 soil concentration along A-B profile on Misti 
volcano.  
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Figure 3: Relief map of Stromboli volcano (with altitude contours in metres). Black dots show the 
location of SP and CO2 measurements along the Ginostra-Scari profile. PST I and PST III 
designate respectively PaleoStromboli I and PaleoStromboli III caldera rim (from Hornig-
Kjarsgaard et al., 1993, Pasquarè et al., 1993). UTM coordinates in km (Gauss Boaga). 
 
flank, dominated by hydrogeologic circulations, and the upper flank, where hydrothermal 
circulations generate positive SP anomalies. The hydrothermal system extends to the zone 
around 640 m in elevation on the SW flank. The extension of the hydrothermal zone coincides 
with the walls of two known ancient calderas designated here as PST I and PST III (PST for 
"PaleoStromboli") (Keller et al., 1993, Hornig-Kjarsgaard et al., 1993). The succession of SP 
positive anomalies within the hydrothermal zone suggests that the hydrothermal system is 
partitioned into at least four subsystems (I, II, III, and IV on Figure 4). The limits of the 
subsystems are marked by sharp SP lows which also correspond to CO2 highs. This suggests 
that the boundaries of the hydrothermal subsystems are highly permeable zones where  
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Figure 4: Comparison between elevation, SP and CO2 soil concentration along Ginostra-Scari profile on 
Stromboli volcano. PST I and PST III designate respectively PaleoStromboli I and PaleoStromboli III caldera 
rim. I, II, III, and IV correspond to the different hydrothermal subsystems. 
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 meteoric water can infiltrate and CO2 rises more easily. However, aside from the relative 
complexity of the hydrothermal system of Stromboli, we must note that with the exception of 
some very large peaks, CO2 values in the hydrothermal zone are close to atmospheric values, 
and significantly lower than the values on the lower flanks. 
 
These two well-documented examples of Misti and Stromboli reveal a major feature of 
the CO2 diffuse degassing on some volcanoes : the degassing is virtually blocked above 
hydrothermal zones and it is significant on the lower flanks. The transition between the two 
zones is rapid on the two surveyed volcanoes. In the hydrothermal zone of Stromboli, peaks 
of CO2 are observed only near the active craters (subsystem II) and along a regional fault 
(subsystem III) (Keller et al., 1993, Bonaccorso, 1998, Pasquarè et al., 1993). The profile at 
Misti does not cross the summit area and therefore we do not know if similar high peaks of 
CO2 degassing are present near the summit craters. 
 
3. Discussion and conclusion 
 
It is therefore clear that a relationship exists between the disappearance of CO2 
emanations and the presence of a hydrothermal system. Two mechanisms are suggested to 
explain this phenomenon : (1) in the upper flanks, rising CO2 can be dissolved by 
groundwater and transported to the lower flanks (Williams-Jones et al., 2000, Toutain et al., in 
press) or (2) an impermeable layer may be associated with the hydrothermal system, impeding 
the upward flow of CO2 (Fournier, 1999, Fischer et al., 1996). The first hypothesis is not 
sustainable for two reasons : (a) It is questionable that all the CO2 could be dissolved by the 
groundwater, so much the more that heat in the hydrothermal zone tends to decrease the CO2 
solubility (exponentially from 0 to 170 °C) (D'Amore and Truesdell, 1988) and (b) this 
mechanism cannot explain the sharp CO2 emanation variation in the transition zone. The 
presence of an impermeable layer is therefore the most likely cause. It is well known that 
hydrothermal systems modify the medium through alteration of rocks and deposition of 
minerals. These processes, widely known as self-sealing, lead to the formation of an 
impermeable zone, rich in clay minerals (Fournier, 1999, Fischer et al., 1996). The Misti and 
Stromboli examples show that, for long-lived hydrothermal systems, the degree of sealing is 
sufficient to totally impede the upward flow of gases. As a consequence, the CO2 degassing is 
possible only near the fractured and porous magmatic conduits and in the more or less 
permeable lower flanks (Fig. 5). CO2, as well as other gases, pressure can build up below the  
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Figure 5: Interpretative section illustrating the relationships between fluid circulation, self-
sealing zone and hydrothermal system on Misti and Stromboli volcanoes.  
 
sealed zone. During volcanic or volcanotectonic crises, the fracturing of the hydrothermal 
system can lead to a sudden release of gas overpressure in the hydrothermal system, resulting 
in catastrophic explosions. This mechanism is thought to be the cause of some explosions at 
Galeras volcano (Columbia), including the tragic January 14, 1993 one (Stix et al., 1993, 
Baxter and Gresham, 1997). Similar phenomena can also be suspected at Stromboli for the 
unusually violent explosions that occur on average one to two times per year (Barberi et al., 
1993, Bertagnini et al., 1999). They have caused fatalities and injuries to visitors of the 
summit (Barberi et al., 2001), and the major ones, such as the 1919 and 1930 crises, threaten 
the whole island (Barberi et al., 1993). Therefore the study of the sealing of hydrothermal 
systems in active volcanoes is of extreme importance to anticipate the possible consequences 
of future crises. We show here that a new approach, combining geophysical (SP) and 
geochemical (CO2) measurements, can provide a useful image of the circulation of fluids in 
volcanoes. Similar studies are to be recommended on potentially dangerous volcanoes. 
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 Chapitre V.  Conclusions et perspectives 
 
V.A. Conclusions  
 
En conclusion il semble important de mettre l'accent sur l'intérêt de cette nouvelle 
méthodologie d'étude des systèmes hydrothermaux par couplage des méthodes PS et gaz du 
sol. Cette approche pluridisciplinaire permet une étude des variations de lithologie au sein 
d'un édifice volcanique via la circulation de fluides d'origines variées (météorique et 
magmatique). Le couplage simultané de ces deux méthodes permet entre autre l'acquisition de 
deux signaux complémentaires dont l'analyse peut être réalisée à différentes échelles.  
A l'échelle de l'édifice volcanique les relations PS/altitude peuvent nous renseigner sur 
le zonage latéral de la lithologie (ex: Misti) entre la zone vadose et la surface dans la zone 
hydrogéologique, et entre la zone d'évaporation et la surface dans le système hydrothermal.  
La méthode des gaz du sol permet entre autre d'aborder les phénomènes de scellage 
provoqués par le système hydrothermal (ex : Misti et Stromboli). 
A une échelle plus locale, le couplage de ces méthodes permet de résoudre les 
ambiguïtés d'interprétation des minima et maxima PS. Dans le cadre des études réalisées à 
Stromboli à des échelles variées, nous avons mis en évidence par cette approche 
pluridisciplinaire la superposition de cinq sources d'anomalies caractérisées par des longueurs 
d'ondes différentes : 
(1) Tout d'abord des pics de CO2 dissociés des anomalies PS et localisés le long de failles 
régionales. Cette fracturation permet une remontée profonde du CO2 mais n'influe 
visiblement pas sur le système hydrogéologique. 
(2) Une corrélation entre minima PS et pics de CO2 le long de limites structurales plus 
superficielles d'origine volcanique. Ces minima PS possèdent généralement une 
largeur de 40 à 80 mètres et subdivisent des systèmes hydrothermaux d'une largeur 
d'environ 200 à 700 mètres. A l'aplomb de ces minima PS se situe une fracturation qui 
draine à la fois l'infiltration d'eau météorique et les remontées de CO2. 
(3) Une corrélation entre maxima PS et maxima de CO2 et de température, à proximité des 
cratères actifs, bordant les limites structurales d'anciens cratères. Ces maxima PS 
possèdent une largeur d'environ de 40 à 60 mètres. Ce type de fracturation draine à la 
fois des remontées de vapeur d'eau et du CO2. 
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 (4) Des minima PS non corrélés avec les anomalies de CO2, et organisés en une géométrie 
arborescente dont la largeur des ramifications avoisine une dizaine de mètres. La 
disposition de ces minima PS dont les terminaisons aboutissent toujours sur les zones 
de maxima thermique et convergent vers le minimum topographique a été interprétée 
en terme de circulation superficielle de l'eau. Il semblerait que les minima PS 
représentent l'exutoire de l'eau condensée à l'aplomb des zones chaudes et s'infiltrant 
en direction du minimum topographique.   
(5) Un bruitage du signal PS de longueur d'onde infra métrique associé aux anomalies 
thermiques.  
 
Sur un plan méthodologique, à proximité des zones actives, la réduction du pas 
d'échantillonnage jusqu'à l'échelle métrique semble constituer un atout majeur pour mettre en 
évidence les circulations superficielles de fluides et les remontées convectives associées aux 
anomalies thermiques. A l'échelle d'un édifice volcanique, le choix d'un pas d'échantillonnage 
de 20 mètres pour la réalisation de radiales est pleinement justifié en raison de la dimension des 
anomalies liées à des structures volcaniques majeures ne dépassant pas une largeur de 40 à 80 
mètres. 
 
V.B. Perspectives 
 
V.B.1. Couplage des méthodes PS/CO2 avec les études 
géologiques 
 
Le couplage des méthodes PS/CO2 (ex : Stromboli) et les relations PS/altitude (ex : 
Misti) apparaît comme une méthode d'investigation privilégiée pour identifier les limites 
structurales constituant un édifice volcanique. L'étape d'interprétation nécessite leur 
comparaison avec des études géologiques (ex : dépôts ignimbritiques associés à la formation 
de caldeiras) et limites structurales (ex : failles régionales, cratères, caldeiras, effondrement 
sectoriels, etc…). Des arguments complémentaires sur la présence ou pas d'une caldeira 
peuvent également être apportés grâce aux méthodes gravimétriques. Ce type d'étude est 
actuellement en cours sur le Misti en collaboration avec Sylvain Bonvalot (IRD, Bondy).  
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 Sur le plan de l'évaluation des risques, la mise en évidence de zones de scellage au 
sein des édifices volcaniques est à prendre en considération dans le cadre des risques liés aux 
phénomènes de surpression et pouvant aboutir à de violents phénomènes explosifs sans signes 
précurseurs évidents (ex : Galéras). De plus, ces zones hydrothermales scellées, imperméables 
aux gaz traduisent une altération poussée de la roche. Il apparaît important de les prendre en 
considération dans le cadre de la cartographie des risques de déstabilisation de flancs des 
édifices volcaniques. En effet, un des principaux facteurs favorisant ces phénomènes est lié au 
changement des propriétés mécaniques des roches par l'altération hydrothermale. 
 
V.B.2. Couplage des méthodes PS/CO2 avec d'autres méthodes : 
géophysiques et expérimentales 
 
L'intérêt majeur du couplage des méthodes PS/CO2 est de mettre en évidence des 
limites structurales et de voir leurs implications en terme de circulation de fluides. Cette 
approche peut trouver des complémentarités intéressantes en étant couplée avec d'autres 
méthodes géophysiques ou expérimentales. 
 
a) Couplage avec la méthode d'interférométrie radar 
 
La méthode d'interférométrie radar s'est révélée particulièrement efficace pour mettre 
en évidence des systèmes de failles, comme par exemple sur l'Etna (Froger et al., 2001). Des 
études détaillées en couplant PS/CO2 à l'aplomb de ces systèmes de fracturation pourraient 
avoir un intérêt majeur pour étudier quelle influence ont ces systèmes de failles sur la 
circulation des fluides au sein de l'édifice.  
 
b) Couplage avec la volcanologie expérimentale 
 
Le couplage des méthodes PS/CO2 avec les études effectuées en volcanologie 
expérimentale semble également particulièrement bien adapté. En effet, le principal objectif 
en volcanologie expérimentale est d'étudier le développement de systèmes de fracturation liés 
à l'imposition de certaines contraintes (tectoniques, magmatiques, gravitaires, etc...). Une 
meilleure mise en évidence du système de fracturation sur un édifice volcanique via la 
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 circulation des fluides apparaît ainsi comme un atout majeur pour mieux comparer les 
systèmes naturels aux modèles expérimentaux. 
 
c) Couplage de la tomographie PS et des signaux sismiques  
 
L'ensemble des perspectives proposées ci-dessus se fonde sur la mise en évidence de 
discontinuités latérales liées à un système de fracturation. Récemment est apparu en PS le 
concept de tomographie (Patella, 1997a,b). Il ne s'agit plus dans ce cas de s'intéresser aux 
discontinuités latérales mais à la profondeur de la source générant les anomalies PS. Ce 
concept a été défini en terme de densité de probabilité qu'une source à une certaine 
profondeur produise une carte de potentiel mesurée en surface. Par ailleurs, comme les 
différences de  potentiels sont générées essentiellement sur un édifice volcanique par 
électrofiltration, il semble donc intéressant de comparer la profondeur de circulation des 
fluides déduits par tomographie du signal PS avec les hypocentres des séismes de type LP et 
tornillo générés par les fluides. Ce projet est en cours de réalisation sur le Misti et l'Ubinas en 
collaboration avec André Revil (Cerege, Aix-en-Provence) et Jean-Philippe Métaxian (IRD, 
Chambéry).  
   d) Couplage avec la PS expérimentale 
 
Sur la base des études effectuées sur le Misti, il a semblé intéressant d'identifier par 
des mesures en laboratoire en milieu non saturé les phénomènes d'électrofiltration sur 
différents types d'échantillons volcaniques naturels (retombées pliniennes, nuées ardentes, 
cendres fines, ignimbrites, etc..) afin d'établir des relations entre différences de potentiel, 
nature des produits et leurs propriétés physiques (perméabilité, conductivité, potentiel zéta, 
etc…). L'objectif à plus ou moins long terme est de prendre en compte d'éventuelles 
différences d'électrofiltration dans l'interprétation des valeurs de Ce mesurées sur le terrain. 
Une connaissance approfondie des relations entre potentiel d'électrofiltration, Ce et nature des 
produits pourra par la suite être intégrée dans des codes de calculs afin de modéliser la nature 
des roches et leur géométrie susceptible de générer le signal électrique mesuré en surface. Ce 
projet est en cours de réalisation sur le Misti avec Laurence Jouniaux (ENS, Paris). 
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 V.B.3. Modélisation physique du signal PS 
 
Contrairement au concept de tomographie PS développé par Patella (1997a,b) basé sur 
une approche probabiliste de la localisation de la source susceptible de générer un signal 
mesuré en surface, il semble intéressant de modéliser la source produisant le signal PS en 
appliquant les lois physiques susceptibles de générer ces anomalies. 
Ainsi, dans l'optique de mieux connaître l'origine et la modélisation des signaux 
électriques en contexte de volcanisme actif un projet ACI-CATNAT (Action Concertée 
Initiative – prévention des CATastrophes NATurelles) a été proposé afin d'acquérir avec une 
très haute résolution spatiale dans la zone sommitale de Stromboli : signal PS, température, 
résistance, résistivité, magnétisme, flux de vapeur d'H2O, flux de CO2, composition des gaz 
du sol, perméabilité et diffusivité thermique in situ. Outre l'aspect modélisation du signal, 
deux problématiques évoquées dans cette thèse sont intéressantes à résoudre : (1) la raison du 
décalage de 10-20 mètres entre maximum thermique et maximum PS et (2) la raison du 
bruitage du signal PS à l'aplomb des anomalies thermiques.  
Des études parallèles seront menées en laboratoire afin de mieux quantifier l'influence 
de certains paramètres (thermiques, gazeux, lithologiques, structuraux,…) sur le signal PS.  
D'un point de vue dynamique, l'étude des relations entre flux de vapeur d'eau et 
différence de potentiel sera également étudiée dans le but d'utiliser la méthode PS comme un 
moyen de quantifier les variations des flux hydriques drainés en sub-surface, dans le cadre 
d'une surveillance volcanologique. 
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"La ville d'Arequipa. Le volcan explosa et couvrit de cendre et de 
sable la ville et sa juridiction, sa contrée ; pendant trente jours on ne vit ni 
le soleil, ni la lune, ni les étoiles". 
 
Ce dessin à la plume correspond à la page 1053 du manuscrit de 1613 
du chroniqueur indien Felipe Guaman Poma de Ayala. Cette illustration 
montre la ville d'Arequipa sous un déluge de feu et de cendres lors de 
l'éruption, en 1600, du Huayna Putina.  
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 Etude de systèmes hydrothermaux de volcans actifs : 
Misti (Pérou) et Stromboli (Italie) ; 
Approches géophysiques et géochimiques. 
 
Résumé 
 
 Ce mémoire présente une nouvelle méthodologie d'étude des systèmes hydrothermaux appliquée aux 
volcans Misti (Pérou) et Stromboli (Italie), par couplage de méthodes géophysiques (Polarisation Spontanée : 
PS) associées aux circulations d'eau et géochimiques (gaz du sol : CO2) associées aux remontées de gaz. 
A l'échelle de l'édifice volcanique, l'analyse des relations PS/altitude sur des profils radiaires permet de 
réaliser une cartographie précise des variations des processus d'électrofiltration au sein de l'édifice 
correspondant à des variations latérales de lithologie (ex: Misti). La méthode des gaz du sol couplée à la 
méthode PS a montré que des phénomènes de scellage coïncident avec l'extension des systèmes hydrothermaux 
(ex : Misti et Stromboli). Ces phénomènes ont été identifiés par des concentrations en CO2 proches des valeurs 
atmosphériques à l'intérieur du système hydrothermal délimité en PS, et par un dégazage significativement plus 
élevé à l'extérieur du système hydrothermal. 
Dans le cadre des études réalisées à Stromboli, nous avons mis en évidence que les limites structurales 
d'origine volcanique, relativement superficielles, telles que des limites de caldeira ou de cratère, constituent des 
zones préférentielles de drainage des fluides. A plus de 300 mètres des cratères actifs, ce phénomène se 
matérialise par une corrélation négative entre minima PS et pics de CO2, indiquant des descentes hydriques 
associées à des remontées de gaz, alors qu'à proximité des sources thermiques, une corrélation positive entre 
maxima PS et pics de CO2 prend le pas sur la précédente, indiquant à la fois des remontées de gaz et de vapeur 
d'eau. Toutefois, dans les deux cas, ces anomalies toujours localisées le long de limites structurales sont 
particulièrement réduites (40-80 m de largeur) et nécessitent pour être mises en évidence un pas 
d'échantillonnage resserré (<= 20 m). 
A l'échelle de l'édifice du Stromboli, les failles régionales, exemples de structures plus profondes, se 
manifestent uniquement par des anomalies de CO2. Près des zones actives, l'analyse des anomalies PS de courte 
longueur d'onde (5-10 m) permet de suivre le cheminement du réseau hydrique superficiel drainant les fluides 
depuis les anomalies thermiques en direction du minimum topographique. 
 
 
Studio di sistemi idrotermali di vulcani attivi :  
Misti (Peru) e Stromboli (Italia) ; 
Approccio geofisico e geochimico. 
 
Riassunto 
 
 Questa tesi presenta una nuova metodologia di studio dei sistemi idrotermali applicata ai vulcani Misti 
(Peru) e Stromboli (Italia), accoppiando metodi geofisici (Polarizzazione Spontanea : PS) associati a 
circolazione d'acqua e geochimici (gas dei suoli: CO2) associati all'ascesa di gas. 
 Alla scala dell' edificio vulcanico, l'analisi delle relazioni PS/altitudine su dei profili radiali permette di 
realizzare una cartografia precisa delle variazioni dei processi d'eletrofiltrazione dentro il vulcano 
corrispondente a delle variazioni laterali di lithologia (es.: Misti). Il metodo dei gas dei suoli associato alla PS 
ha mostrato che alcuni fenomeni di "sealing" coincidono con l'estensione dei sistemi idrotermali (es.: Misti e 
Stromboli). Questi fenomeni sono stati identificati da concentrazioni di CO2 simili ai valori atmosferici 
all'interno del sistema idrotermale delimitato dalla PS, e da un degassamento significativamente più elevato fuori 
del sistema idrotermale. 
 Nell'ambito degli studi realizzati a Stromboli, abbiamo messo in evidenza che i limiti strutturali di 
origine vulcanica, relativamente superficiali, ad es.: limiti di caldera o di cratere, costituiscono delle zone 
preferenziali di drenaggio di fluidi. A più di 300 metri dai crateri attivi, questo fenomeno si materializza con 
una correlazione negativa tra i minimi di PS e i  picchi di CO2, indicando delle discese idriche associate a delle 
risalite di gas, mentre, in prossimità delle sorgenti termiche, una correlazione positiva tra minima di PS e picchi 
di CO2 prende il posto delle precedenti, indicando sia delle risalite di gas che di vapore d'acqua. Pero, nei due 
casi, queste anomalie sempre localizzate lungo limiti strutturali, sono particolarmente ridotte (40-80 m di 
larghezza) e necessitano per essere messe in evidenza intervalli di campionamento più ridotti (<= 20 m). 
 Alla scala del vulcano Stromboli, le faglie regionali, esempio di strutture più profonde, si manifestano 
unicamente con delle anomalie di CO2. Accanto alle zone attive, l'analisi delle anomalie di PS di corta lunghezza 
d'onda (5-10 m) consegue di seguire il camino d'infiltrazione idrica superficiale drenando i fluidi dalle anomalie 
termiche in direzione del minimo topografico. 
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